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RESUMEN

El Tacand (4100 msnm) es el volcan ubicado mas al noreste del arco volcanico
centroamericano. Alberga un sistema volcanico-hidrotermal caracterizado por un campo
fumarolico de baja temperatura a 3600 msnm y cuatro grupos de manantiales ubicados en
la parte NO del volcan (~1500 - 2000 msnm). Los manantiales termales descargan aguas
ricas en SO4-HCOs (>1 g L) con un rango de temperatura entre 25 y 63°C. En abril de
2014, se descubrid un nuevo manantial ubicado a ~ 500m por debajo de los otros dos
grupos de manantiales que descarga agua tipo Na-Cl con contenido en sales superior a

1.5 g L. El nuevo manantial representa a un acuifero geotérmico estratificado.

Cada manantial es drenado por un rio frio que se incorpora al Rio Coatan, que representa
drenaje principal de la descarga de aguas termales del sistema volcanico-hidrotermal. Los
flujos de solutos y de calor liberados por los manantiales fueron estimados con el método
de inventario de cloro. La descarga total de cloro por parte de los manantiales se estimo
en 14.8 g sy el flujo total de calor en ~9.5 MW.

El flujo de calor liberado por la desgasificacion difusa del suelo fue estimado mediante
mediciones de flujos difusos de CO2 en el domo San Antonio y, basandose en la hipotesis
en la cual el gas profundo tiene la misma composicion que el gas muestreado en las
estructuras geoldgicas de desgasificacion difusa. El flujo total de CO se calculé en 1.2 t
d! lo que corresponde a un flujo de vapor de agua de 100 t d*. Sumando el flujo de calor
liberado por: 1) la condensacion del vapor, 2) el enfriamiento del vapor condensado y 3)

el asociado al enfriamiento del CO2(g), se obtiene un total de ~4.3 MW.

Si se considera una temperatura del fluido profundo de 250°C, se estima que el flujo de
calor advectivo liberado por el reservorio profundo es de ~26 MW. Sin embargo, el flujo
total de cloro medido en el drenaje principal es 4 veces mas alto (~59 g s™) que el flujo
de cloro medido en cada manantial termal. Esto Gltimo significa que existe una descarga
termal no descubierta en la zona y que el flujo de calor por parte de los manantiales en el
volcan Tacané es significativamente mas alto y depende tanto del contenido de cloro
como de la temperatura de las aguas termales desconocidas. Si la concentracion de cloro
en estas aguas termales desconocidas no sobrepasa los 540 mg L™ (concentracion mas

alta analizada en las aguas termales del Tacand) y si se agrega que la temperatura de



descarga es de 50°C, el flujo de calor liberado por parte de los manantiales se reevalto
obteniendo un valor de ~22 MW y de ~100 MW para el flujo de calor advectivo liberado

por el reservorio profundo.

Por otra parte, se establecié un modelo numérico del sistema volcanico-hidrotermal del
Tacana por medio del codigo TOUGH2/ECO2N. Se realizaron analisis de sensibilidad
del sistema a la permeabilidad, temperatura, fraccion molar de CO> y sobrepresurizacion,
con el fin de ajustar en forma razonable los datos simulados y los observados.

De conformidad con el modelo numérico desarrollado, el volcan Tacané se caracteriza
por 3 unidades litologicas distintas: (1) Un basamento con una permeabilidad de 10718 m?
(1 Darcy = 9.869233x10%3 m?) correspondiendo al granito y la granodiorita; (2) un
horizonte volcanico con una permeabilidad de 10* m? que alberga el sistema
hidrotermal; y (3) un conducto volcanico mas permeable (5.10"%* m?) ubicado debajo del
domo San Antonio. El sistema esta alimentado por un fluido caliente (250°C) compuesto
principalmente de agua metedrica, pero también de 5 mol% de CO»(). Adicionalmente,
se caracteriza el fluido por una salinidad de 8 g L. La taza de inyeccion del fluido esta
controlada por una sobrepresurizacion del sistema de 40% con respeto al gradiente de
presion hidrostatica. Esta misma sobrepresurizacion controla también la recarga del
sistema y por lo tanto los flujos de masa y de calor adentro del sistema. Se obtuvo el mejor
ajuste entre los datos medidos y los simulados con este conjunto de parametros. Sin
embargo, este modelo es una simplificacion del sistema real, y por consiguiente no se

considera este modelo como la Unica solucién.

Aunque, a la fecha, no se conocen manantiales del lado guatemalteco, los resultados de
la modelacion indican la presencia de manantiales en esa &rea con pardametros similares a
los ubicados en México. Si la presencia de manantiales en Guatemala resulta exacta, se
tendria que revaluar el potencial geotérmico del Tacana dado que el flujo total de cloro

liberado por los manantiales aumentaria.



ABSTRACT

Tacana is the northernmost volcano of the Central America Volcanic Arc and hosts an
active volcano-hydrothermal system, characterized by boiling temperature fumaroles,
near the summit (3600-3800 masl), and bubbling degassing thermal springs near its base
(1000-2000 masl). The thermal springs, located at the northwestern slopes of the volcanic
edifice, at altitudes from 1500 to 2000 m above sea level, discharge water enriched in
HCO3 and SO4 (up to 1 g kg* of each one) with temperatures in the 25-63°C range. There
are two distinct groups of springs with a different “chloride-temperature” correlation but
with the same 8/Sr/8Sr ratio (0.70460.0001) indicating the same wall rock composition
for different aquifers. In Abril 2014, we discovered a new spring called ‘Manantial
Nuevo’ that discharge Na-Cl type water with Cl concentration of 1.4 g L™* and Na + K
concentration up to 1.5 g L. This spring that shows a different chemical composition

represents the deep hydrothermal aquifer with mature NaCl water.

Each thermal spring feeds a thermal stream that flows into the main drainage of the area,
Rio Coatan. We estimated the solute and heat fluxes from thermal springs of Tacana
volcano by the chloride-inventory method. The total observed chloride discharge from
the thermal springs is estimated to 14.8 g s> and the total measured heat output of ~9.5
MW.

The heat rate released from steam condensation can be estimated by CO: flux
measurements through soils and by assuming an H.O/CO2 molar ratio to be representative
for the deep gas phase. We estimated the CO, total fluxes to 1.2 t d**, which corresponds
to a vapor flux of 100 t dX. By multiplying the rate of vapor and the latent heat of water
evaporation at a given temperature, we obtain a heat flux of 3.1 MW. Two additional
processes of heat transfer close the surface exist: (1) the heat lost through the cooling of
condensed steam at an ambient temperature and (2) the heat carried by the CO> gas after
steam has condensed. Considering all these mechanisms of heat transfer, we obtain a total
heat flux of 4.3 MW.

Considering a deep fluid temperature of 250°C (calculated using Na-K geothermometer),
the corresponding advective heat transport from the deep reservoirs that feed these springs

may be estimated at 26 MW. However, the total chloride output measured in the main



drainage (Coatan river) is four times higher (=59 g s) than the measured Cl output of
thermal springs. This disbalance suggests that other, undiscovered, thermal springs exist
in the area and that the natural heat output through thermal springs at Tacana is
significantly higher and depends on the ClI content and temperatures of the unknown
thermal water discharges. If chloride concentration in these unknown springs does not
exceed 540 mg L (the highest analyzed Cl in Tacana springs) and the discharge
temperature is 50°C, then the natural heat output can be estimated at least at 22 MW and

the corresponding advective heat transport to ~100 MW.

In addition to the geochemical study and estimation of geothermal potential, we
investigated the hydrothermal system through numerical modeling with the geothermal
simulator TOUGH2. Several simulations with different parameters, such as permeability,
reservoir overpressure, temperature y CO> molar ratio, were realized with the aimed to

infer a consistent conceptual model with features comparable with data.

According to the conceptual model in agreement with observed data, different rock
domains characterize the hydrothermal system of Tacana: (1) A low-permeability (1018
m?) basement composed of granite and granodiorite and heated by conduction; (2) a
volcanic layer with a permeability of 1014 m? that actuates as the hydrothermal reservoir;
and (3) a high-permeability (5.10* m?) channel placed under the San Antonio dome to
represent the feeding system of fumaroles. The hydrothermal system is fed by an input of
hot fluid (250°C) composed in a large amount of meteoric water and, in smaller quantities,
of 5 mol% of CO,. Also, a salinity of 8 g L characterizes this fluid. The injection of the

hot fluid is driven by a reservoir overpressure of 40% over the hydrostatic pressure.

To date, Guatemala springs are unknown. However, we simulated fluid discharges into
the Guatemalan flank of the volcano. If our result becomes confirmed, it will be necessary

to re-evaluate the geothermal potential because the total chloride flux would be higher.
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Capitulo 1. INTRODUCCION GENERAL

CAPITULO 1.INTRODUCCION

1.1 OBJIETIVOSY ESTRUCTURA DEL TRABAUJIO ...uuuii i ettt eeeeeeeaae e e e e aeneennnn s 1-1

1.2 GENERALIDADES SOBRE LOS RECURSOS GEOTERMICOS Y LOS SISTEMAS

VOLCANICO-HIDROTERMALES......cuiitiiitiiieitteiteeteesteesteaeesseesseessessaesseaseesseessesnsessessenns 1-2
1.3 CONTEXTO TECTONICO Y GEOLOGIA DEL VOLCAN TACANA ........cccovveviieenen. 1-13
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1.6 ESTUDIOS GEOQUIMICOS PREVIOS......ccuiiiieiteereisiesieessesssesseesseassessaessesssessessseens 1-20

1.1 OBJETIVOS Y ESTRUCTURA DEL TRABAJO

El objetivo principal de la primera parte de la tesis es la estimacion del potencial
geotérmico del sistema hidrotermal del volcdn Tacand por medio del método de
“inventario de cloro” (Fournier, 1989; Ingebritsen et al., 2001; Taran & Peiffer, 2009) y
de las mediciones de flujo de CO con cdmara de acumulacion (Chiodini et al., 2000).

Dado que el volcan Tacana se ubica en una zona de alta poblacion, es también primordial
seguir con el monitoreo geoquimico, por lo cual se plantea el segundo objetivo de la tesis.
El monitoreo geoquimico se basa en la hipétesis de que el sistema hidrotermal acta como
un condensador del calor magmatico y de gases volcanicos. Generando cambios en las
actividades del volcan, cambios que se detectan en superficie a través de las varias

manifestaciones hidrotermales: fumarolas, manantiales termales, entre otros.

Para cumplir con los objetivos de esta primera parte, se realizaron muestreos de las aguas
termales y gases, se midieron flujos difusos de CO- en el suelo y se midieron los flujos
de agua de rios y arroyos. La parte analitica consistio en: a) analisis de gases utilizando

cromatografia de gases, b) analisis de agua mediante cromatografia de iones, absorcién

1-1



CAPITULO 1. INTRODUCCION

atomica y via himeda, c) andlisis de isotopos estables (deuterio, oxigeno-18, carbono-13)
mediante espectrometros de masa y equipo infrarrojo (Picarro), por ultimo, d) célculos de
flujos de calor y masa utilizando el método de “inventario de cloro” (Fournier, 1989;

Ingebritsen et al., 2001; Taran & Peiffer, 2009).

Con los datos de la primera parte, se realizd un modelo numérico del sistema hidrotermal
del Tacan4, el cual representa el segundo objetivo principal de la tesis. Se utilizo el codigo
numerico TOUGH2 para definir los flujos de masa y de energia que ocurren adentro del

sistema.
El presente estudio se dividié en dos partes:

- Laprimera parte estd dedicada a la geoquimica de los manantiales, fumarolas y la
estimacion del potencial geotérmico del sistema volcénico-hidrotermal del
Tacana.

- Lasegunda parte esta dedicada a la modelacion numérica del sistema volcanico-
hidrotermal por medio del codigo TOUGH2/ECO2N.

1.2 GENERALIDADES SOBRE LOS RECURSOS
GEOTERMICOS Y LOS SISTEMAS VOLCANICO-
HIDROTERMALES

Los recursos geotérmicos constituyen la parte del calor interna de la Tierra que puede ser
recuperado y aprovechado por el hombre. Los sistemas geotérmicos clasicos se localizan
en areas donde se observa un gradiente geotérmico mas alto que el promedio (33°C/km)
y una roca bastante permeable para que se desarrolle la conveccion de fluido. Por lo tanto,
se encuentran generalmente entre los limites de placas tectonicas, pero también en areas
con estructuras geologias particulares. Sin embargo, hoy en dia, existen sistemas

geotérmicos mejorados que consisten en rocas impermeables y calientes.

Un sistema volcanico-hidrotermal es un tipo de sistema geotérmico donde el calor
liberado por el cuerpo magmatico asciende hasta la superficie por movimiento de
conveccion, involucrando agua meteorica mezclada con fluidos magmaticos. Un sistema
volcanico-hidrotermal estd compuesto de: (1) fuente de calor (cuerpo magmatico), (2)

reservorio de fluidos termales, (3) area de recarga de agua metedrica y/o de agua marina

1-2



CAPITULO 1. INTRODUCCION

y (4) area de descarga en la superficie con varios tipos de manifestaciones. Los sistemas

hidrotermales estan clasificados como:

- Dominados por agua (Wairakei, Nueva-Zelandia; Mutnovsky, Rusia; Miravalles,
Costa Rica; Cerro Prieto, Los Azufres y Los Humeros, México) v,

- Dominados por vapor (Larderello, Italia; The Geysers, California, USA).

Entender la estructura de un sistema hidrotermal es esencial para la exploracion
geotérmica y el estudio quimico de la composicién de los manantiales nos permite tener
informacion sobre las interacciones agua-gas-roca que ocurren en profundidad y sobre la
estructura hidroldgica del sistema hidrotermal. Por lo tanto, es importante describir los
diferentes procesos que determinan la composicion quimica de las aguas termales,

primero, tomando como base la concentracion en aniones y después, en cationes.

ANIONES

Los cloruros, sulfatos y bicarbonatos son los tres aniones principales de los sistemas
hidrotermales, cada uno, generalmente, tiene como fuente de origen en los gases
magmaticos (Giggenbach, 1997). De la misma manera, la presencia de evaporitas 0
calizas en la roca encajonante puede generar altas concentraciones en sulfatos y
carbonatos, respectivamente. Los gases magmaticos juegan un papel muy importante en
los volcanes activos (Symonds et al., 2001) y su absorcion por aguas meteoricas
subterraneas resulta en una solucién muy acida, oxidante y con una proporcion SO4/CI
cerca de la de los gases magmaticos. En condiciones acidas (pH <5) la concentracion de

los bicarbonatos es igual a cero porque la disociacion del CO2gg) (CO2(g)+H20¢) <->

HCO3+H™) no se lleva a cabo.
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Figura 1.1. Concentraciones relativas en Cl, SO, y HCO; de los fluidos volcéanicos y geotérmicos de
diferentes lugares, en mg/kg. ER: Nevado del Ruiz, MV: Miravalles, RU : Ruapehu, TA: Tamagawa, WI:
White Island, AP: Alto Peak, MH: Mahagnao, WR: Wairakei, ZU: Zunil, AM: Amatitlan, RO: Rotorua,
WK: Waikite, KT: Ketetahi, hale Island y SW: Seawater (Giggenbach, 1997).

El SO se desproporciona segun las reacciones (Ec. 1.1), (Ec. 1.2) (Taran et al., 1996;
Giggenbach, 1997; Kusakabe at al., 2000):

4S50z + 4H20(ag) 2 H2S(aq) + 3HSO4 (aq) + 3H™ (1.1)

3502 + 2H20(aq) = 2HSO4 (aq) + SOy + 2H* (1.2)

generando aguas de tipo acido-sulfatado-cloruro (ASC). El cociente SO4/CI representado
por el punto (a) en la figura 1.1 corresponde a una composicion tedrica obtenida a partir

de la transformacién del azufre total contenido adentro de un magma andesitico.

Las dos muestras cerca del punto (a) son fluidos de tipo ASC que se encuentran en el
volcan Nevado del Ruiz, Colombia (Giggenbach et al., 1990) y del volcan Miravalles,
Costa Rica (Giggenbach & Soto, 1992). Los otros tres fluidos ASC tienen un cociente
SO4/Cl més bajo, sugiriendo una precipitacion de azufre como sulfuro (ej.: pirita), sulfato

(ej.: anhidrita) o de azufre nativo. Esos tres minerales fueron observados entre otros en el
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Mt. Ruapehu, gracias a la erupcién de 1995-1996 que eyecto varios productos del sistema
hidrotermal (Giggenbach & Glover, 1975; Christenson, 2000).

Los fluidos de tipo ASC ubicados a lo largo del eje SO4/Cl se consideran como inmaduros
y resultan de la absorcidn de los gases magmaticos en aguas meteoricas superficiales de

temperatura baja (Giggenbach, 1997).

La disolucion de la roca encajonante y la precipitacion de especies azufradas resultan en
la neutralizacion del fluido y en la disminucién de su concentracién en SO4. Asi su
composicion se modifica y pasa del tipo ASC al tipo neutro-cloruro NC (punto b en la
figura 1.1). Este fluido tiene un pH casi neutro con una composicion caracterizada por una
alta concentracion en Cl y Na-K. Se descarga en forma de manantiales en las partes bajas
de los volcanes y se consideran como maduro cuando alcanza el equilibrio termodindmico
con la roca encajonante y los minerales secundarios (Ellis y Mahon, 1977: Giggenbach,
1988).

A alta profundidad y alta presion, el COz se encuentra en forma disuelta. Cuando el fluido
Ilega a zonas mas superficiales, ocurre una separacion de fases debido a la disminucion
de presion. Cuando el vapor hidrotermal encuentra un acuifero superficial, se condensa y

el COz se disocia (Ec. 1.3) generando fluidos de tipo neutro-bicarbonato (NB).
COgzg + H200) 2 H2CO2aq) 2 HT + HCO3 (1.3)

De la misma manera, si el vapor hidrotermal tiene una concentracion significativa en HS,

la oxidacion de este gas va a generar fluidos de tipo acido-sulfatado (AS) (Ec. 1.4).
H2S(aq) + 202(aq) 2 S04 (ag) + 2H(ag) (14)
En resumen, se pueden distinguir cuatro tipos de fluidos hidrotermales: 1) fluidos de tipo
ASC, 2) neutro-cloruro (NC), 3) neutros-bicarbonatos (NB) y 4) acidos-sulfatados (AS).

Por otra parte, informacion complementaria pueden ser obtenida por el otro grupo de
elementos mayores en solucidn, los cationes (Giggenbach, 1997).
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CATIONES

Los cationes mayores de los fluidos hidrotermales son Na, K, Mg y Ca. Su concentracion
depende de la velocidad relativa de la disolucion de la roca encajonante con la de la
precipitacion de minerales secundarios, y por lo tanto de la cinética de la reaccion de
equilibrio entre el fluido y la roca (Giggenbach, 1984).

En la figura 1.2, se ilustra el proceso de equilibrio de un fluido en un sistema hidrotermal
con dos extremos: el equilibrio completo del fluido (‘full equilibrium’) y el punto (ac), lo
cual representa la composicion tedrica de un fluido obtenido por la disolucion congruente
de una roca andesitica. Se definid la curva “full equilibrium” a partir de la relacion entre
la temperatura (°C) y los cocientes K/Na y Ca/Mg. Esta relacion sirve como

geotermoOmetro en aguas maduras (Giggenbach, 1997), la cual se detalle a continuacion.

Los geotermOmetros se basan en dos tipos de reacciones dependientes de la temperatura:
solubilidad e intercambio i6nico (Fournier, 1977).

0.8 9

0.6

10Cg/(10Cyg+Co,)

- 10K

Z
o~

021

0'.2 Q’L ' OfS } (1'3 L 10
Ca 10Cx/(10C,+Cyo)

Figura 1.2. Gréafico de 10Cwmg/(10Cmg+Cca) Vversus 10Ck/(10Ck+Cna) de los fluidos volcénicos y
geotérmicos; con C; en mg/kg. La composicion de las soluciones inmaduras es debido a la disolucién de
una roca andesitica ilustrada por el punto (ac), la composicién de las aguas maduras a 250 °C esta ilustrada
por el punto (d) y a 350 2C por el punto (b). Las curvas en guion representan la mezcla entre la roca disuelta
con el agua del mar y las aguas maduras segin sus temperaturas (Giggenbach, 1988; 1997).
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Solubilidad de la silice

La solubilidad de los minerales varia segun la presion y la temperatura. En la mayoria de
las aguas naturales, las interacciones entre los iones en solucion hacen que las
interpretaciones se vuelvan complicadas. Sin embargo, la solubilidad del &cido silicico
(H4Si04°) no es influenciada por los otros iones en solucion debido a su carga nula y por

lo anterior, se utiliza su concentracion para determinar la temperatura de un fluido.

El geotermdmetro de silice (Ec. 1.5) de Fournier & Rowe (1966) se basa en la solubilidad

del cuarzo y es utilizado para estimar la temperatura de manantiales (Fournier, 1977).

t.c = (1309/(5,75 - log[SiO;])) — 273,1 (15)

Con la concentracion de SiO2 en mg L.

Reaccion de intercambio iénico

Las constantes de equilibrio en las reacciones de intercambio idnico y de alteracion
dependen de la temperatura y, por consiguiente, el cociente entre dos especies disueltas
evoluciona con el cambio de temperatura (Ec. 1.6). Muchos componentes y reacciones
son Utiles para la utilizacion de geotermémetros (Fournier, 1977; Giggenbach, 1988).

El geotermometro Na/K (Ec. 1.7) es ideal para los fluidos neutro-cloruros con temperatura
superior a 180 °C. Sin embargo, la aplicacion de ese termdmetro en aguas acidas es mas
arriesgado. De hecho, la lixiviacion preferencial del Na con respeto al K y/o la presencia
de minerales secundarios como la alunita que incorporan el K modifican el cociente Na/K,

el cual proporciona temperaturas erroneas.

Albita + K* <> Feldspato-K + Na* (1.6)

toc = (1390/(1,75 — log[Na/K])) — 273,1 (7)

Con concentraciones de Nay K en mg L™,
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Giggenbach (1988) propuso el uso de dos geotermOmetros, Na-K y K-Mg. Ese
geotermoOmetro tiene dos subsistemas: (1) el sistema Na/K (Ec. 1.6 y Ec. 1.7) que tiene
una cinética més lenta y por lo cual, preserva el equilibrio Na/K que se alcanza en
profundidad; y (2) el sistema K/Mg (Ec. 1.8 y Ec. 1.9) que es mas sensible a cambios de
temperatura y que alcanza el equilibrio mas rapido. Sin embargo, con este ultimo sistema,
varios fluidos &cidos presentaron un equilibrio fluido-roca debido a una coincidencia
entre la composicion de un fluido dominado por la disolucion de la roca y la composicién
de un fluido al equilibrio con la roca. La combinacién de esos dos geotermometros

permite eliminar los inconvenientes ocasionados cuando se utilizan de manera separada.

0,8Moscovita + 0,2Clinocloro + 5,4Silice + 2K* <> 2,8FK +1,6H,0 + Mg?*(1.8)
t-c = (4400/(14 — log[K3/Mq])) — 273,1 (1.9)

Con concentraciones de Ky Mg en mg L™,

Este método consiste en trazar las isotermas de los sistemas Na-K y K-Mg, las
intersecciones de estas isotermas corresponden a la composicion del fluido en equilibrio
con los minerales de los dos sistemas. En la figura 1.3, se puede observar la aplicacion del
método a las aguas termales del Chichén. La composicion de los manantiales “Red
Waters” resulta de la disolucion de la roca del Chichén (“El Chichon Rocks”), estas aguas
son llamadas inmaduras. Los manantiales AC y SP se encuentran en el dominio de

equilibrio parcial con la roca. No se observa manantiales en equilibrio total con la roca.

En resumen, existen dos extremos: “disolucion de la roca” y “equilibrio agua/roca”.
Todos los fluidos hidrotermales se ubican entre estos dos extremos mas 0 menos cerca
del extremo “aguas maduras” en funcion de sus niveles de neutralizacion (Giggenbach,
1997).
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Figura 1.3. Log K?Mg vs log Na/K para las aguas del Chichén (Taran et al., 1998). La linea de equilibrio
completo y los geotermémetros Na-K y K-Mg se determinaron de acuerdo con Giggenbach (1988).

El estudio quimico de los isotopos en aguas y gases viene a completar la informacion
obtenida por la geoquimica elemental de aguas y gases, permitiéndonos determinar la
fuente de los gases y de aguas, y poner en evidencia varios procesos secundarios como la

evaporacion o la mezcla entre fluidos, entre otros.

Deuterio—'8Oxygeno

Craig (1961) definié de manera general las variaciones isotopicas 0 y 5D en las aguas

metedricas segun la relacion (Ec. 1.11):
6D =850 + 10 (1.11)

Esa relacion lineal (llamada linea de aguas meteoricas LAM) resulta del fraccionamiento
de los is6topos 20 y D en la fase condensada, dejando el vapor atmosférico cada vez mas

1-9
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empobrecido en is6topos pesados después de las precipitaciones. Ese empobrecimiento
presenta una buena correlacion con la altitud y la distancia respecto al océano (Fig. I. 4)
y también con la latitud y longitud dado que depende de la temperatura del proceso de

fraccionamiento isotopico.

Vapor
0'80=-15%0

Vapor
0'80=-13%o

\\\X\ Rain

8180=-3%0

Figura 1.4. Esquema de la correlacién entre el empobrecimiento en is6topos pesados y la altitud y la
distancia con respecto al nivel del mar.

La mayoria de los sistemas hidrotermales son alimentados por agua metedrica. Sin
embargo, varios sistemas hidrotermales asociados a islas volcanicas son también
alimentados en parte por agua marina (8D = +10%o - 5'80 = +2%.) (Vulcano (Cioni &
D’Amore, 1984); Nysiros (Brombach et al., 2003); White Island (Giggenbach, 2003)).
Una vez que el agua metedrica 0 marina se infiltra en el sistema hidrotermal, su firma

isotopica se modifica por varios procesos secundarios conocidos:

1- Lainteraccién agua-roca: Un intercambio isotdpico con los silicatos y los carbonatos
de la roca encajonante genera un desplazamiento positivo de los valores de 580 con
respecto a la linea de agua meteorica. La magnitud del desplazamiento depende de la
cantidad de agua que reacciona con la roca, los valores isotopicos iniciales del agua y
de la roca, la temperatura y también el tiempo de residencia del fluido en el sistema
hidrotermal (Giggenbach, 1978). Se observo un desplazamiento negativo de los
valores de 520 relacionado a la formacion de arcillas a baja temperatura (Taran &
Rouwet, 2008). En contraste, los valores de 8D no son afectados por la interaccion
agua-roca, debido a una concentracion de hidrogeno muy baja en las rocas

encajonantes.
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2- La separacion de fases agua-vapor:

La separacion de fases afecta los valores tanto
de 50 como de SD. Las variaciones de los valores de §'%0 y 6D dependen de la
temperatura a la cual ocurre la separacion de fases. EI 180 se concentra en el fluido a
temperaturas debajo de 374 °C y el fraccionamiento aumenta con la disminucion de
temperatura. El deuterio se comporta igual que el 0 a temperatura debajo de 221
°C, pero a temperaturas mas altas, D se concentra en la fase vapor (Truesdell et al.,
1977). La evaporacion de un fluido que ocurre generalmente en profundidades

someras genera también un enriquecimiento de 5'0 y D en el agua.

3- La mezcla con fluidos profundos: La mezcla del agua metedrica y/o marina con un
fluido profundo afecta los valores isotopicos del fluido profundo. Varias lineas de
mezcla entre un fluido magmatico profundo y aguas superficiales se observan en
muchos sistemas hidrotermales (Fig. 1.5) (Giggenbach, 1992; Taran et al., 1996; entre
otros).

| ® Philegethon , mezcla entre el agua
| @ Polybotes vapor del fluido AM del mar y el fluido
15 gﬂé?;g?)tes geotérmico diluidg ..'r{i 5° magmatlco tipo arco
01 Megalos ENIS-/
1© Stephanos 60 PGL
’;\ 1+ Kaminakia %%%
1 * Agua termal
O _20_ . C= 0 2 \' ”
= ¢ ’ “tipo arco
CD. ] vapor del fluido
g -40- profundo no-diluido
8 -4
S=
e | + + efecto de la condensacion
a-60{ T
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T ¥ T % 7 ! T b id T T T T B | T T Ml s
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Figura 1.5. Variacion de 6D y §*0 de los gases, aguas termales y agua marina de Nisyros. Se nota la
mezcla del fluido profundo “tipo-arco” y del agua del mar (AM), la composicién isotépica del vapor
formado por la ebullicion del fluido geotérmico diluido y del fluido profundo no-diluido y el efecto de la
separacion de una fraccion ¢ de condensados (modificado de Brombach et al., 2003).
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613C del CO»

El carbono tiene dos is6topos estables: el *?C (98,89 %) y el 3C (1,11 %). El cociente de
estos dos isdtopos varia segun los diferentes compuestos carbonatados. Su desviacion con
respecto al estandar PDB (PeeDee Belemnite) esta expresada en forma de §3C (%o) =
[(*3C/*2C)muestral (3C/*2C)ppi -1] X 1000.

El dioxido de carbono (CO.) es el gas magmatico més abundante en los ambientes
volcénicos. Su origen en los MORB es bien conocido: el manto superior. En los arcos
volcanicos, el CO; puede tener varias fuentes: el manto con un §3C de 6,5+2,5%o (Marty
& Jambon, 1987), los sedimentos organicos con un §*3C de < -20%. (Hoefs, 1980) y las
calizas marinas con un 3*3C de ~0%o (Keith & Weber, 1964). Sin embargo, los is6topos
de carbono no permiten siempre determinar las fuentes del CO». De hecho, procesos de
fraccionamiento por disolucién y evaporacién o mezclas de fuentes alteran la firma
isotdpica inicial. Por lo tanto, Sano y Marty (1995) propusieron una grafica basada en la
relacion 3*3C y CO,/°He (Fig 1.5) para distinguir las diferentes fuentes y la proporcion en
la cual se encuentran. Se utiliz6 el cociente CO,/°He dado que la solubilidad del CO, en
el magma es comparable a la del He, y en consecuencia no se altera este cociente por

procesos de fraccionamiento.

104 ¢ T . .

0.01

0.10

100 L—— : : :
-30 -20 -10 0

8"°C (%) (vs. PDB)

Figura 1.5. Relacion entre CO2/*He y §'3C. S: sedimentos organicos, L: calizas marinas, M: MORB. Las
lineas muestrean la mezcla entre los diferentes “end-members” (Barry et al., 2013).
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1.3 CONTEXTO TECTONICO Y GEOLOGIA DEL
VOLCAN TACANA

El volcan Tacana (~ 4,100 msnm, 15°08’N y 92°09°0) se ubica en la porcion sur del
estado de Chiapas, México y en el departamento de San Marcos en Guatemala.
Compartido por los dos paises, la cima delinea la frontera internacional.

Contexto tecténico

El Tacané es el volcan ubicado mas al noreste del arco volcanico centroamericano (AVC),
el cual se origina por la subduccién de la placa de Cocos por debajo de la placa del Caribe
hacia N45°E, con una tasa media de 76 mm/afio. AVC es paralelo a la fosa oceanica
Mesoamericana y tiene una longitud de ~1,300 km desde la frontera de México-
Guatemala hasta el centro de Costa Rica (Figura 1.7-A). Cuenta con varios
estratovolcanes compuestos por rocas calco-alcalinas con una edad del Eoceno al
Reciente (Carr et al., 1982; Donnelly et al., 1990).

El Tacané se sitta en el sur del sistema de fallas de desplazamiento lateral izquierdo de
Motagua-Polochic (Figura 1.7-B) que corresponde al limite entre las placas continentales
de Norteamérica y Caribe (Burkart, 1978).

Estratigrafia y geoldgia estructural

La geologia del volcan Tacana fue estudiada a detalle por Garcia-Palomo (2006) y Macias
(2007). Estos autores lo describieron como un complejo formado por tres edificios
principales, del mas viejo al mas joven: Chichuj (~3,800 msnm) al noreste, Tacana
(~4,100 msnm) como su cima central y San Antonio (~3,700 msnm) al suroeste del
volcan, y de un domo de menor dimension llamado el Plan de Las Ardillas (Figura 1.8-
B). EI complejo se construyd en cuatro secuencias a partir del Pleistoceno y adentro de
los restos de una caldera de 9 km de diametro, llamada caldera de San Rafael (Figura 1.8-
C) que bordea la parte norte del volcan. Esta caldera se formé durante el Plioceno-
Pleistoceno sobre un basamento metamorfico afectado por dos eventos intrusivos de rocas

igneas (granodiorita-granito), el primero evento a finales del Eoceno y el segundo a
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inicios Mioceno (Figura 1.8-A). El basamento es también afectado por tres importantes
sistemas de fallas; el mas viejo se sitGa al oeste del complejo con fracturas y fallas en
direccion NO-SE. El segundo sistema esta alineado con el complejo volcanico y tiene una
direccion NE-SO. El sistema mas joven corta transversalmente a los otros dos. El sistema
NE-SO es el mas importante porque delimite una fosa tectdnica, llamada graben de
Tacan4, dentro del cual se encuentra el complejo volcénico (Figura 1.9-A 'y -B). La caldera
de San Rafael no esta afectada por fallas NE-SO mientras que las rocas de los cuatros
edificios principales del volcan si. Por lo cual, esta fosa fue activada antes de la
construccion del domo Chichuj. Este hecho indica que la evolucion del complejo
volcanico fue controlada por el graben. El alineamiento de los cuatros domos Chichuj,
Tacana, Plan de las Ardillas y San Antonio tienen con una direccion preferencial N65°E

que confirma esa hipotesis (Burkart & Self, 1985; Garcia-Palomo et al., 2006).

22°N

Gulf of México

North American Plate

/l - Nul:;;;
% Tacana

s
v = ToNta,

a2

] -y Yagloy,
~ 0 fodil o\

s = 5 o

o - " %

Figura 1.7. A) Ubicacion del Complejo Volcanico Tacana (TVC) en el Arco Volcanico Centroamericano
(CAVA). TVF, Campo Volcanico Los Tuxtlas; CVA, Arco Volcanico Chiapanean y el sistema de fallas
transformantes Motagua-Polochic son también indicados (Modificado de Arce et al., 2012); B) Detalle del
sistema de fallas de Motagua-Polochic. La falla Polochic pasa al N del Tacana mientras que las fallas
Motagua y Jocotan no se siguen al oeste de Guatemala (modificado de Burkart, 1978).
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Figura 1.8. A) Columna estratigrafica de la zona del Tacana mostrando el basamento, el Pre-complejo
volcanico del Tacana y las rocas del complejo volcanico del Tacana (modificado de Garcia-Palomo et al.,
2006); B) Foto desde Union Juarez, al sur del volcan Tacand, mostrando los tres domos principales del
Complejo Volcanico del Tacana, de suroeste a noreste: el domo San Antonio, el domo central de Tacana,
y el domo Chichuj. Ademads la estructura menor de Las Ardillas (Foto:
http://www.geographic.org/photos/volcanoes/volcano_photos 276.html); C) Corte transversal mostrando
las caracteristicas geomorfoldgicas del complejo volcanico del Tacana (modificado de Garcia-Palomo et
al., 2006)
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Figura 1.9. A) Mapa geoldgica del Tacand mostrando las diferentes unidades litol6gicas datados por
radiometria (edad en Ma); B) Seccion vertical del graben de Tacané (Garcia-Palomo et al., 2006).
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1.4 HISTORIAS ERUPTIVAS

El complejo volcanico de Tacana inicio su formacion hace mas de 150 mil afios en el
volcan Chichuj posteriormente la actividad se instaur6 al suroeste en el volcan Tacana
hace unos 50 mil afios (Macias, 2007; Arce et al., 2012). La actividad del Tacana ha sido
intensa desde el Pleistoceno tardio con al menos 10 erupciones explosivas ocurridas hace
40,000, 32,000, 30,000, 28,000, <26,000, 16,000, 10,000, 7,500, 6,500, 1,950 afios AP (Mora
et al., 2004; Garcia-Palomo et al., 2006).

La erupcion de hace ~16,000 afios, que ocasiono el colapso del flanco NO del volcéan
Tacan4, fue provocado por la extrusion de un domo de lava andesitica y fue controlado
por el sistema de fallas NE-SO, el cual delimite el graben del Tacana. El colapso resultd
en un deposito de avalancha de escombros canalizada por el rio San Rafael y seguido por
un flujo de bloques y cenizas (Macias et al., 2010). Este depdsito aflora muy cerca del
pueblo de Agua Caliente. Esta erupcion es muy importante porque dejo un crater en forma
de herradura que fue rellenado posteriormente por lavas y domos y que control6 la

actividad subsecuente del Tacana concentrada en la cicatriz del colapso.

Estudios previos consideraban el Complejo Volcanico del Tacana principalmente como
un generador de flujo de blogues y cenizas (Espindola et al., 1989; Macias et al., 2000;
Mora et al., 2004). Mercado y Rose (1992) fueron los primeros en estudiar los depdsitos
de pémez de caida. Arce et al. (2012) describidé con mas detalles la erupcién Pliniana de
hace 23,540 afios y sus depdsitos de pémez que se encuentran cerca del pueblo de Sibinal
en Guatemala. Esta erupcion ha sido dividida en dos fases: 1) una fase subpliniana que
generd una columna eruptiva de 19 km de altura'y 1 km? de magma; y 2) una fase Pliniana

que genero una columna eruptiva de 22 km de altura 'y 1,7 km?.

La ultima gran erupcion del Complejo Volcanico del Tacana ocurrié en el volcan San
Antonio, la estructura mas joven del complejo, hace aproximadamente 1950 afios AP. Esa
erupcion Peléana produjo una seria de flujos de bloques y cenizas cubriendo un area de
25 km? y depositando al menos un volumen de 0,12 km?3, muy cerca del pueblo de Mixcun
(Macias et al., 2000).

La actividad historica del complejo volcanico del Tacana ha tenido lugar en los domos
del Tacana y San Antonio, lo que sugiere una migracion de la actividad volcanica desde
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el noreste hacia el suroeste. Las ultimas erupciones (explosiones freaticas) ocurrieron en
el domo de San Antonio durante 1855, 1878, 1903, 1949 y 1986 (Macias et al., 2000).

1.5 MANIFESTACIONES HIDROTERMALES

Existen emisiones de gases en forma de fumarolas en las partes altas del Tacana. El primer
campo fumarolico, ubicado en el flanco NO del volcan aparece a una altitud de 3600
msnm fuera del crater de la cumbre y se origina por la explosion freatica del 8 mayo de
1986. Esta explosion genero dos crateres explosivos de diametro pequefio en los cuales
se concentra la actividad fumarolica. El otro campo fumardlico se sitda al pie del domo
San Antonio, a una altitud de 3500 msnm en donde las emisiones se manifiestan en forma
de fumarolas dispersas de baja temperatura, baja presién y contaminadas con aire
(Rouwet., 2006) (Fotos 1.1G/H).

En la actualidad se conocen dos zonas de manantiales: a) la primera zona se ubica en la
parte NO del volcéan cerca del poblado de Agua Caliente que cuenta con siete manantiales
termales con un pH casi neutro (Toquian, Agua Caliente, Agua Tibia, Barillas, Orlando,
Zarco y Zacarias) los cuales confluyen hacia el Rio Coatan. La posicion geogréafica de
estos siete manantiales coincide con la orientacion NO del escarpe producido por el
colapso del Tacana y el depdsito de avalancha de escombros altamente permeable
(Garcia-Palomo et al., 2006). b) La segunda zona (manantial La Calera) se sitta al sur del
volcan también entre el edificio volcanico y el basamento. Las aguas de La Calera
descargan hacia el rio Cahoacan, éstas liberan gas en forma de burbujas (Rouwet, 2006)
(Fotos 1.1A-F).
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Fotografias 1.1. A. Manantial “Agua Caliente”; B. manantial “Las Barillas”; C. manantial “Manantial
Nuevo”; D. manantial “La Calera”; E. Rio Coatan; F. manantial “Zarco”; G. y H. campo fumardlico “San
Antonio”.
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1.6 ESTUDIOS GEOQUIMICOS PREVIOS

Ya se han realizado varios estudios geoquimicos sobre el sistema hidrotermal del volcan
Tacané por Medina-Martinez (1985), De La Cruz-Reyna et al. (1989), Armienta 'y De La
Cruz Reyna (1995), Rouwet (2006), Rouwet et al. (2009). De la misma manera la
Comision Federal de Electricidad (CFE) habia empezado una seria de estudios para
evaluar el potencial geotérmico. Sin embargo, sus estudios fueron interrumpidos por la
erupcion freatica de 1986 (Garcia-Palomo et al., 2006; Macias, 2007).

Medina (1985) mostrd que los manantiales son de tipo acido-sulfato e indico la presencia
de fumarolas localizadas a 3200 y 3600 msnm al S-SO de la cima, con una temperatura
de 82y 94 °C.

De La Cruz- Reyna et al. (1989) analizaron las fluctuaciones quimicas precursoras a la
erupcion freatica del 1986 y propusieron el primer modelo de un acuifero geotérmico
estratificado para el volcan Tacana.

Armienta y De La Cruz Reyna (1995) observaron un aumento de las concentraciones en
SO4*, en HCO;3 y también B y Mg antes del evento explosivo de 8 mayo de 1986

sucedido por un periodo de sismos.

Martini (1996) mostrd por medio de la composicion de las fumarolas que la explosion
fredtica de mayo de 1986 se origind en la interaccion entre el acuifero superficial y un

nuevo pulso de gases magmaticos que generd una gran cantidad de vapor.

Rouwet (2006) y Rouwet et al. (2009) concluy6 que el volcan Tacana contiene un sistema
hidrotermal activo, con una temperatura de profundidad mayor a 200 °C, caracterizado
por una actividad fumardlica reactivada por la explosién freatica del 8 mayo de 1986
ubicada a una altitud de 3600 msnm y con temperaturas de ebullicion cercanas a 89 °C.
La composicion quimica de las fumarolas indica que existe una fuerte contaminacion por
aire atmosférico. Sin embargo, la alta concentracion de CO2(g) y la composicion isotopica
muestran una contribucion magmatica. Se caracteriza también por la presencia de
manantiales termales al pie del volcan (1500-2000 msnm). En la parte NO del edificio
volcéanico se encuentran siete manantiales termales, lo que coincide con la orientacion del
escarpe NO producido por el colapso del volcan, y que tienen una composicion quimica
de tipo HCO3-SO4-Cl, una temperatura entre 29-63 °C y un pH casi neutro (pH~6). Esos

siete manantiales estan divididos en dos grupos: el grupo 1, manantiales de alta
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temperatura (44-63 °C) con STD >2760 mg/l y el grupo 2, manantiales de temperatura
intermedia (30-45 °C) con STD <1275 mg/l. Al sur del volcan hay otro grupo de
manantiales termales el cual es caracterizado por un pH méas acido (pH<6) y una
composicion quimica de tipo SO4-HCO3z. Algunos manantiales termales presentan gases
burbujeantes cuya composicion es rica en CO2(g). El volcan contiene también dos lagos

de agua metedrica a altitudes cercas a los 3900 msnm.
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2.1 METODOS DE CAMPO

2.1.1 Muestreo de aguas

Las muestreas de agua del Tacana fueron filtradas con filtros MILLIPORE de 0.45um y
almacenadas en botellas de plastico de 250ml. Se afiadié 4cido HNOs ultrapuro al 2% a
las muestreas destinadas al analisis de cationes para evitar la precipitacion.
Simultaneamente al muestreo, se midieron temperatura (+ 0.1°C), conductividad (x 2%)
y pH (0.05 unidad) con un multimetro Orion. El aparato se calibro con estandares de pH
2,4y 7y unasolucion de NaCl con conductividad de 1400 puS/cm.
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2.1.2 Muestreos de gases

El muestreo de los gases burbujeantes se realizé con ampollas Giggenbach y con frascos
pequefios de 15 ml. EI muestreo implica utilizar un embudo a la salida de los gases
burbujeantes, dicho embudo esta conectado a una manguera cerrada en su extremidad con
una pinza para no tener contaminacion por aire. Se llena de agua el embudo y la manguera
y se espera que el gas se acumule en el embudo y expulse el agua contenida en la
manguera. Una vez lleno el sistema con gas, se conecta la manguera a una ampolla

Giggenbach o un frasco pequefio.

La ampolla Giggenbach es un frasco de vidrio de 250-300ml con una o dos salidas y una
Ilave. En el presente trabajo, se utilizaron ampollas con dos salidas. Antes del muestreo,
se llena con 40 ml de una solucion NaOH de 4N. Seguido, se hace el vacio utilizando una
bomba y posteriormente se obtiene el peso de la ampolla. Durante el muestreo, para evitar
cualquier contaminacion con aire, se llenan las dos salidas con agua. Se tapa una de las
salidas con una tapa de hule y la otra se conecta a la manguera. Se abre la llave para dejar
pasar el gas burbujeante. Los gases acidos (CO2, H.S, SO2, HCI, HF) se absorben en la
solucion NaOH mientras los gases permanentes (N2, Oz, Hz, CO, CHg, Ar, He, Ne) van a
llenar el vacio. Este método de muestreo permite separar los gases acidos de los inertes
y, por lo tanto, facilitar el andlisis de la composicion isotdpica del metano y de gases

nobles.

Los frascos pequefios de 15ml se llenan de agua antes del muestreo y se conectan a la
manguera bajo el agua. Este método permite el muestreo de gases secos y el analisis de
isotopos estables.

2.1.3 Mediciones de flujos difusos de CO-

Se midié el flujo difuso de CO2 segun el método de la camara de acumulacion (Chiodini
et al., 1998). Se utilizd6 una camara de marca ‘West Systems’ acoplado a un sensor
infrarrojo no dispersivo de CO. de marca LICOR LI-800. Después, se calculd el flujo
total de CO- utilizando la simulacion secuencial gaussiana y el analisis grafico estadistico
(Sinclair, 1974; Chiodini et al., 1998, 2001; Deutsch & Journel, 1998; Cardellini et
al., 2003), la cual permite diferenciar los diferentes procesos de desgasificacion del CO».
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2.1.4 Mediciones de caudales

El caudal de los rios del Tacana fue medido utilizando un medidor de marca FP101
Global Flow Probe. Se realizaron las mediciones y los calculos segtn el método de Rantz
(1982). Se realizaron secciones a cada rio utilizando perfiles verticales separados por 20
cm. En cada perfil, se realiz6 una medicion de caudal todos los 10 cm (Fig. 11.1). Se
calculd el caudal total del rio multiplicando el &rea de cada seccion por su velocidad
promedia (V1, V2, Vs, ...).

VI V2 V3 V4 V5 V6 V7 V8 V9 V10

2= =) == = 5 =5 H == = = =

v

Figura I1.1. Seccion tipica de mediciones de flujos de un rio de ancho L, profundidad P, con 10 perfiles
verticales V divididos entre 2 y 5 puntos de mediciones.

Fotografia 11.1. Medicion del flujo de agua del rio Agua Caliente (abril, 2013).
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2.2 METODOS ANALITICOS

2.2.1 Cromatografia ionica

El andlisis de elementos mayores en las aguas del Tacana se realizé por el método de
cromatografia liquida en el laboratorio de vulcanologia del IGF-UNAM. Se utilizo
cromatografo Metrohnm 761 Compact IC equipado con una columna Metrohm Asup-5
para aniones (Cl, SOg4, F), y con una columna Metrohm METROSEP C4 100 para cationes
(Na, K, Ca, Mg). Se utilizé un eluente de 4.8 mmol/L de Na,CO3 + 1.5 mmol/L de
NaHCOs3 para los aniones y un eluente 1.7mM de &cido nitrico + 0.7 mmol/L de acido

dipicolinico para cationes. Para el analisis se considerd un error menor al 7%.
2.2.2 Colorimetria

El analisis de boro vy silice se llevd a cabo en un colorimetro Hach DR/890, en el

laboratorio de vulcanologia (Cromatografia de gases y liquidos).

El método de silice nos dice, que el molibdato de amonio aproximadamente a pH 1.2,
reacciona con silice y fosfatos presentes formando heteropolidcidos. El &cido oxalico

destruye el &cido molibdofosforico, pero no el 4cido molibdosilicico (Ec. 11.1).

H,Si0, + (NH,)¢Mo0,0,, ® 4H,0 — H,[SiMo0,,0,,] + NH} + H* (I1.1)

La intensidad del color amarillo formado es proporcional a la concentracion de silice
reactiva al molibdato de amonio, la cual se mide en un colorimetro Hach a longitud de
onda de 410 nm (StandarMethods, 2005). Adicionalmente a la técnica del
SandarMethods, se hace una previa digestion alcalina para descomponer la silice

polimérica (Pang & Armansson, 2006) y analizar silice total.

El analisis de boro se basa en el metodo del &cido carminico, (Standard Methods, 1989)

con un error del £5%. El error sobre la silice es igualmente de +5%.

Este método se basa en la formacién de un complejo colorido entre el acido carminico y

el boro. EI complejo formado después es cuantificado en un colorimetro Hach a 610 nm.
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2.2.3 Alcalinidad

La alcalinidad corresponde a la concentracion total de bases que reaccionan con acido
fuerte (HCI). En el caso de las aguas del Tacana, se considera que la alcalinidad
corresponde a las concentraciones en HCOs  y COs™ y se midio por titulacion con una
solucién de HCI de 0.1M (error < 5%; Standard Methods, 2005).

2.2.4 Elementos traza

El andlisis de elementos traza en las aguas del Tacana se llevé a cabo en el laboratorio de
quimica ultra pura del IG-UNAM (Dr. Juan Pablo Bernal Uruchurtu, M.C. Elena
Lounejeva) en un espectrometro de masas con plasma acoplado inductivamente modelo
Agilent 7500ce.

El anélisis se realiz6 con la cAmara de nebulizacion tipo Scott para los elementos de

concentracion > 0,1 ng/l.

El control de calidad de los resultados consistié en duplicar el analisis en alicuotas de
muestra diluida 10 veces para los elementos en concentracion > 1ppm y en alicuotas pre-
concentradas unas 5-10 veces mediante evaporacion parcial para los elementos en

concentracion cercana a los limites de deteccion.

Los posibles efectos de la deriva instrumental y de matriz durante el analisis fueron
controlados utilizando un estandar interno con Indio (In) y Renio (Re) en concentracién
de 15 ng/ml, introducido al equipo en paralelo con todas las soluciones analizadas, de

acuerdo al procedimiento analitico modificado de Eggins et al. (1997).

Las curvas de calibracion (entre 0.001 ng/g y 5mg/L con coeficiente de correlacion entre
0.98 y 0.999) fueron establecidas con estandares internacionales de rocas volcanicas
naturales (BHVO-1, GSR-2, RGM-1) diluidas hasta 8,000 veces y estandares acuosos
certificados (SPEX).

Con fines de asegurar la calidad, las muestras se analizaron en paralelo con los materiales
de referencia NIST-SRM 1640, SERMIN1, VIDAC18 (Santos et al., 2008), SC REE-1y
PP REE-1 (Verplanck et al., 2001), certificando una precision de + 5% evaluada como
coeficiente de variabilidad en réplicas del estandar intercalado entre las muestras y + 2-
25% de diferencia entre el valor de referencia y el promedio del resultado del anélisis.
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Los limites de deteccion se evaluaron en varias réplicas de agua desionizada (MiliQ, 18.2

Mega Oms) con 2% v/v de &cido nitrico triple destilado.
2.2.5 Isbtopos de oxigeno (6'80) e hidrogeno (6D)

Los is6topos de oxigeno (8*%0) e hidrogeno (D) en agua se midieron con el
espectrometro de masas Finningan MAT 253 del IG-UNAM (M.C. Edith Cienfuegos
Alvarado, M.C. Pedro Morales Puente). Con fines de asegurar la calidad de los resultados,
se realizaron duplicados de los analisis para cada una de las muestras. Los datos isotopicos

estan expresados en forma de §'80 y 8D (%o) que corresponden a las relaciones (Ec. 11.2
y 11.3):

18 /16 18, /16
( 0/ O)muestra_ ( 0/ 0)

18y —
6°°0 = (180/160)

SMOW. » 1000%o0 (11.2)

SMow

(D/H)muestra_ (D/H)SMOW
D = X 1 0
0 (D/H)smow 000%o

(11.3)

Donde SMOW es el estandar usado para las aguas (‘Standard Mean Ocean Water"). El

error maximo estimado para 880 es de 1%. y para 8D de 0.1%o.
2.2.6 Isbtopos de estroncio (87Sr/%Sr)

Segun las concentraciones estimadas de Sr en las aguas de Tacand, se evaporaron de 1 a
15 ml de muestras. El remanente de ese proceso se disolvié con HNOz 8N y se centrifugd
por 30 minutos. Por Ultimo, una columna ‘Sr Spec (EICHROM Company) ionic

interchange PFA’ fue utilizada para extraer y purificar el Sr de las muestras.

El cociente isotopico 8Sr/®Sr fue determinado en el Laboratorio Universitario de
Geoquimica Isotopica (LUGIS) del IG-UNAM (Dr. Peter Schaaf, M.C. Gabriela Solis
Pichardo), por medio de un espectrometro de masas con fuente ionica térmica de marca
‘Finnigan MAT262’ equipado con 8 colectores Faraday. Las medidas se realizaron en
modo ‘static collection’. El Sr fue cargado como cloruros sobre filamentos de Renio y

medido como iones metalicos.
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Los resultados se corrigieron por fraccionamiento de masas via normalizaciéon a
87Sr/%°Sr=0.1194. El valor 8'Sr/®Sr del estandar NBS987 durante ese estudio fue de
0.710237 % 24. La desviacion estandar (+ 1o) se refiere a los errores durante el analisis
en los Gltimos dos digitos. El error medio de la desviacion (2omean = 20/vn con n, el

numero de mediciones) se calculd a partir de 60 medidas isotopicas individuales de Sr.
2.2.7 Gases

Las concentraciones de gases libres y disueltos del Tacana se midieron en el IGF-UNAM
(Dr. Yuri Taran) con un cromatografo de gases ‘Gow-Mac 350° con Ary He como gases
portadores, y equipado de una columna ‘Altech CT-1II’ y de un detector ‘TCD’ (error <
5%). El cromatografo se calibré con aire ambiental para los gases N2, Ary CO. y con
mezclas de calibracion (AGA; 1% CHa; 0.1% He; 0.5% H>; 7% CO3) para los gases CHa,
He y Ho.

El cociente isotopico 6*3C del gas CO- se midi6 con un cromatografo de gases ‘Agilent
68904, conectado al espectrémetro de masas ‘Finningan MAT253’ del IG-UNAM (M.C.
Edith Cienfuegos Alvarado, M.C. Pedro Morales Puente), usando una columna
‘Porabond Q’. La temperatura inicial fue de 40°C mantenida durante 8 min, para después
ser aumentada progresivamente (5 °C/min) hasta 220°C y mantenida durante 8 min. Un
tanque de CO; ‘Oztech’ de composicion isotopica §**Cvrps = -10.99%o fue utilizado como
estandar. La mezcla de gas (‘Matheson Tri Gas Micro MAT 14’) con 1000 ppmV de

alcanos C1-C6 fue utilizada para la calibracion ofreciendo una precision de + 0.3 %o.

El valor de 8*3C esta relacionado al estandar PDB segUn la ecuacion (11.4):

13 - /12 13- /12
( C/ C)muestra_ ( C/ C)

13~ —
6°C = (13(:/12(:)

VEDB % 1000%o0 (Ec. 11.4)
VPDB
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Las concentraciones en elementos mayores disueltos, la composicion isotopica 8D y §*80

y el cociente isotopico &Sr/®Sr de los manantiales se encuentran en la tabla 3.1.

m City

® Spring .
----Frontier Agu (;m{e te
=i Tacarjg/summita|

———— Fronher
* Dome
< Crater
| ® Thermal spring |

€—> Flow rate measurement

G/81'SlL

i Tacana

SA  San Antonio
CH  Chichyj
ACT Agua Caliente

Ilvi'Sl

-92. 1875

Figura I11.1. Red hidrogréfica del flanco NO del volcan Tacana y localizacién de las estaciones de
muestreo de los manantiales termales y rios. Los nimeros corresponden en las mediciones de caudal de los
rios (ver Tabla IV.1).
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Manantiales Fechas pH T (°C) SiO; Na K Ca Mg B SO, ClI HCOs Sr D% 8%0%. 5'Sr/%Sr tle b.c. % Latitud (°N) Longitud (°O) Ref.
Agua Caliente 26-02-03 6,34 51,1 216 452 59 309 151 na 987 371 1025 2,1 15°10'06" 92°09'19" 3
02-03-05 6,33 50,1 na 405 57 301 154 na 977 354 1000 -4,5 3
09-04-13 6,13 51,3 205 377 50 300 142 2,7 1019 345 805 2,168 0,704609 30 -4,0 1
Zarco 28-02-03 6,2 45 143 188 28 82 64 na 454 100 342 -2,7 15°08'58" 92°08'15" 3
04-03-05 6,39 47,1 na 177 29 82 69 na 476 89 354 -4,0 3
Zarco 1 10-04-13 6,16 444 116 156 23 61 54 08 427 70 300 -76,2 -10,8 -7,3 1
Zarco 2 10-04-13 6,41 44 143 105 16 62 43 0,3 256 65 215 -75,0 -10,7 0,7 1
Zarco 3 10-04-13 6 44 184 131 19 63 50 05 384 65 275 -76,2  -10,7 -7,6 1
Zarco 4 10-04-13 5,9 47,2 156 163 25 79 63 11 413 67 340 -76,4 -10,8 -1,5 1
Zarco 5 15-01-14 5,89 42,5 na 139 21 7 48 2,2 502 52 250 -9,6 1
Las Barrillas 27-02-03 6,54 389 121 130 19 64 39 na 278 65 314 -5,7 15°09'32" 92°08'25" 3
03-03-05 6,49 40,3 na 126 19 67 42 na 276 57 311 -3,4 3
Las Barrillas 1 10-04-13 7.1 354 145 115 15 60 26 0,7 204 43 325 0,576 0,704616 32 -6,9 1
Las Barrillas 2 10-04-13 7,84 32,7 137 85 12 63 31 04 161 37 255 1,2 1
Las Barrillas 3 10-04-13 6,49 40,3 110 126 19 67 42  na 276 57 311 -34 1
Toquian 26-02-03 6,35 62,9 200 631 61 342 142 pa 1203 543 1100 -4,7 15°10'30" 92°09'16" 3
04-03-05 6,35 63 na 536 52 245 128 na 987 271 903 15 3
20-11-13 6,48 63 216 565 58 334 112 7,0 1244 450 775 -2,5 1
Toquian 2 11-04-13 6,3 38,1 156 437 41 216 91 35 942 355 635 2,921 0,704719 36 -5,8 1
La Calera 1986 8,7 25 108 91 16 119 78 04 219 29 547 1,6 15°04'53" 92°07'50" 2
24-02-03 5,82 26,8 106 124 17 137 74 na 282 21 759 -8,0 3
28-02-05 5,76 25,7 na 106 15 131 74  na 272 23 683 -7,0 3
19-11-13 5,77 25 na 93 9 98 61 11 182 18 465 0,554 0,704545 41 2,3 1
Barrio de la laguna  28-02-03 6,09 39 128 107 18 46 32 na 217 40 271 0,704631 39 -1,3 15°09'04" 92°08'19" 3
15-01-14 59 36 na 84 14 49 24 05 232 25 195 -6,2 1
Orlando 27-02-03 6,4 442 164 374 54 250 121 na 840 297 824 1,927 0,704587 34 -3,2 15°10'03" 92°09'16" 3
Manantial nuevo 20-04-14 81 29 155 1477 101 35 78 41 711 1356 950 6,1 15°09'20" 92°10'52" 1

Tabla I11.1. Composicion quimica de los manantiales termales del volcan Tacana (mg L™). Referencias: 1: ese trabajo; 2: Medina, 1986; 3: Rouwet et al., 2009. b.c.: balance

de carga.
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3.1 COMPOSICION QUIMICA DE LOS MANANTIALES

La composicion quimica de los manantiales del Tacana esta enriquecida en bicarbonatos
y sulfatos con respecto a los cloruros. De acuerdo con la clasificacion propuesta por

Rouwet et al. (2009), es posible distinguir tres grupos de manantiales:

Grupo 1 — Los manantiales Toquian, Orlando y Agua Caliente con temperaturas entre
44 y 63°C y concentraciones en bicarbonatos y sulfatos arriba de 1 g L?,

respectivamente;

Grupo 2 — Los manantiales Zarco, Las Barillas y Barrio de la Laguna con temperaturas
entre 36 y 47 °C y concentraciones bajas en bicarbonatos y sulfatos con un maximo
de 659 mg L de SO4 y de 365 mg L de HCOj3 (El manantial Barrio de la es denominado

Zacarias en el trabajo de Rouwet et al., 2009),

Grupo 3 — El manantial La Calera (T ~ 25°C y concentraciones en SOsy HCO3 de
182 y 465 mg L, respectivamente) que constituye el tercer grupo por su ubicacion
opuesta a los otros dos grupos y por su baja temperatura y salinidad con respecto a

los grupos 1y 2.
Cl

@ Agua Caliente GrouE
Toquian
Group 2 (Barillas, Zarco, Barrio Lag.)

O LacCalera

[l Manantial nuevo

S04%; “ﬁk‘m HCO3"
& 4 7 L4 7 T 7 T 7

Figura 111.2. Composicion relativa en Cl, SO4 y HCO3 de los manantiales del Tacana.

Se identifico un nuevo manantial tibio (29°C) 3km abajo de la union entre los rios Tochab
y Coatan, llamado Manantial Nuevo (MN) (Fig. I111.1). EI Manantial Nuevo descarga
aguas mucho mas concentradasen ClyNa+ K (Cl~1.4gL'yenNa+K~15gL?)y
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menos concentradas en HCO3z y SO4 con respecto a los otros manantiales (Tabla 111.1).
La diferencia de composicion del MN se ve claramente en la Figura I11.4, entre otras. El
MN esté relativamente mas enriquecido en cloruros con respecto a los grupos 1 y 2.
Ademaés, el MN se ubica a una altitud 500 m mas baja con respecto a la altitud de los
otros manantiales. En la figura I11.3, el MN se ubica mas cerca del equilibrio parcial,
indicando que su grado de neutralizacién por la interaccion agua-roca esta mas avanzado.
Por consiguiente, pensamos que el MN es la expresion del acuifero profundo Na-Cl. Su
composicion quimica puede resultar de la mezcla de agua metedrica con una salmuera
NaCl profunda circulando en el basamento. Su baja temperatura se puede explicar por un
enfriamiento conductivo durante su acenso hacia la superficie. Por otro lado, los grupos
1 y 2 no son solamente diferentes en su salinidad, también en su correlacion
“concentracion-temperatura” (Fig. 111.4). Los dos grupos se distinguen también en la
correlacion SO4-Cl mostrando pendientes y cocientes SO4/Cl diferentes (Fig. 111.5) y, por

consiguiente, en la correlacion cloruros-6D (Fig. 111.6).

Comunmente es utilizada la relacion CI/B para indicar una fuente profunda comdn (“el
fluido magmatico parental’) de los fluidos superficiales, dado que tanto el Cl como el B
tienen un comportamiento conservativo (Glover, 1988; Arndrsson & Andrésdéttir, 1995).
Cuando un proceso de ebullicion del sistema hidrotermal ocurre en su cima, el Cl se queda
en la fase liquida y, eso, en un amplio rango de temperaturas/presiones. El B tiene el
mismo comportamiento (Smith et al., 1987; Glover, 1988; Leeman et al., 1992). La
diversidad del contenido en Cl y B de los fluidos hidrotermales es evidente en la Figura
7, en donde el grupo 1 (ACT y Toquian) y el grupo 2 trazan dos tendencias lineales
distintas: el grupo 1 mostrando un cociente CI/B mas alto que el grupo 2. Estas tendencias
indican una mezcla entre dos componentes puros: agua metedrica (origen de la grafica) y
dos fluidos magmaticos “parental” con una concentracion en Cl y B distinta.
Generalmente, la contribucion magmatica en los sistemas hidrotermales a lo largo de
bordes convergentes esta asignada al agua ‘andesitica’ o de ‘arco magmatico’ (‘arc-
magmatic waters’) (Taran & Zelenski, 2014). El término fue introducido por Taran et al.
(1989). Sin embargo, debido a que diferentes cocientes de CI/B se distinguen en los
fluidos del Tacana (Fig. 7), es probable que exista otro fluido parental de composicion
diferente. Su firma podria estar relacionada a una dacita, ya que la composicién quimica

de los flujos de lava y depositos de flujos de bloques y cenizas del volcan Tacana van de
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una andesita a una dacita (Arce et al., 2012). Los componentes volatiles se encuentran en
proporciones diferentes en esos dos tipos de magma, lo que podria tener una base
fundamental en el control de la concentracion del Cl en el sistema hidrotermal (Bégué et
al., 2017). ComGnmente son utilizados los isdtopos de aguas 5'80 y 8D para determinar
el origen y la proporcion de la mezcla entre el agua metedrica y otras contribuciones que
afectan la composicion del reservorio hidrotermal. Desafortunadamente, los fluidos del
sistema hidrotermal del Tacana sufren una alta dilucion con agua meteorica, y, por lo
tanto, no hay claras evidencias para comprobar esa hipétesis y determinar el origen de los
fluidos parentales, asi como su proporcion en la mezcla. Un estudio detallado de las
inclusiones de magma atrapadas en las rocas andesiticas y daciticas permitiria aclarar de

mejor manera esa interrogante.

Na‘/400

Agua Caliente

O

Q Toquian
Group 2

[]

X

MN
Tacana volcanic rocks

ull equilibrium
2,

Figura I111.3. Diagrama del geotermémetro Na-K-Mg (Giggenbach, 1988) y los manantiales del Tacana.
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Figura I111.4. Correlacion entre la temperatura y la concentracién (a) en SO. y (b) Cl.
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Figura I11.5. Diferenciacion entre el grupo de manantiales 1 y el grupo 2 expresado como la diferencia de
pendiente de la correlacion entre SO, y Cl de los manantiales.
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Figura 111.6. Correlacion entre 8D y Cl de las aguas termales del Tacana. Para los simbolos, ver Fig. I11.2.
Todos los manantiales, excepto MN, muestran una correlacion negativa, indicando una mezcla de las aguas
termales con agua meteorica. MN tiene un origen diferente.
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Figura I11.7. Relacién entre B y Cl en las aguas termales del Tacana.

La concentracion en cationes de los manantiales resulta de la disolucion de la roca
volcanica no alterada del Tacana y corresponde a una disolucion de +10 g de roca por
kilogramo de agua para el Grupo 1 y de +1 g para el Grupo 2. Ademas, se observo una
disminucion de la concentracién en Si en el agua con respecto a la roca volcanica, debido

posiblemente a la precipitacion de silice en el acuifero (Fig. I11.8).

El factor de enriquecimiento de unos elementos mayores y en trazas fue calculado y
reportado en la Fig. 111.9. EI método ya fue aplicado a gases volcanicos (Symonds et al.
(1987); Taran et al., (1995)) y a lagos cratéricos (Pasternack & Varekamp (1994); Taran
et al., (2008)). Este ultimo autor extendio su aplicacion a manantiales termales del volcan
Chichonal.
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El factor de enriquecimiento FE se define como:

[(Xi/Xref)a]
(Xi/Xref)r

Con X;, la concentracion del elemento i y X, la concentracion del elemento de

FE; = log

referencia, en al agua (a) y en la roca (r).

En el caso del Tacan4, el geotermometro Na-K proporciona temperaturas tipicas de un
sistema profundo (ver subcapitulo 3.3), es decir que el equilibrio entre la albita y la
microclina se conserva entre la profundidad y la parte somera del sistema y que el sodio
no precipita con una fase mineral. Por lo tanto, se utilizd el Na como elemento de

referencia por su comportamiento conservativo en las aguas del Tacana.

A pH muy acidos, la disolucion de la roca es generalmente congruente y los elementos
presentan un FE ~ 0. Los elementos que presentan un FE>0 tienen como fuente
suplementarios a la disolucion los gases magmaticos y elementos con un FE<O indican,
en general, la precipitacion de minerales secundarios compuestos de esos elementos.
Siguiendo con esta relacidn, en el presente trabajo, en todos los manantiales los elementos
como Cs, Rb, Sr, Ni y Cu mostearon un fuerte enriquecimiento indicando un aporte
externo por gases magmaticos o sedimentos. Los elementos Fe y Al muestran un
empobrecimiento en los manantiales debido a su precipitacion con la fase mineral. Los
manantiales tienen un patron idéntico, excepto el manantial Barillas que presenta, para el

Mn y Fe, factores de enriquecimiento inferiores.
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Figura 111.8. Concentraciones (g kg™?) de los elementos formando la roca volcanica en los manantiales del
Tacana con respecto a la composicion de la roca volcanica del Tacana.
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Figura 111.9. Factor de enriquecimiento normalizado al Na (Pasternack & Varekamp, 1994) de unos
elementos mayores y en trazas de los manantiales del Tacana.
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3.2 COMPOSICION ISOTOPICA DE LOS MANANTIALES

Los manantiales del grupo 1 (ACT y Toquian) presentan valores promedios de 8D y §*80
de —80%o y — 10.9%e., respectivamente. Los manantiales del grupo 2 (Zarco y Las Barillas)
tienen valores promedios de 5D y 5180 de — 75%0 y — 10.7%o. La linea de agua metedrica
local (MWL) fue reportada en la gréafica 111.9. Todos los manantiales se encuentran en la
linea de agua meteodrica local, indicando un origen metedrico (Fig. 111.10). Solo el MN

muestra un ligero desplazamiento positivo en oxigeno debido a la interaccion agua-roca.

B
7, P R
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- % X x
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Figura 111.10. A) Composicion isot6pica de las aguas termales, de los arroyos, rios y de la lluvia del area
del Tacana. Todas las composiciones se ubican a lo largo de la linea de agua metedrica (MWL) excepto
MN que muestra un desplazamiento positivo en oxigeno. B) Composicidn isotdpica de 3D de los rios en
funcidn de su altitud.

En la Figura 111.10B, se reporta el valor de D de los rios con respecto a su altitud. Los
valores de dD de los rios muestran una correlacion perfecta con respecto a la altitud con
un decremento de - 2%o por cada 100 m. Esta correlacion corresponde a la linea tedrica

del gradiente isotdpico vertical de la zona del Tacana (Fig.111.11). Inguaggiato et al.
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(2010) establecieron una relacion entre la altitud de los manantiales y la altitud de la zona
de recarga de esos manantiales. La grafica I11.11 muestra que las aguas del Grupo 1
(manantiales ACT y Toquian) y 2 se encuentran en la linea del gradiente isotopico vertical
a una altitud de 1000 y 300 m mas alta con respecto a su elevacion geogréfica,
respectivamente. Lo anterior sugiere que la zona de recarga del Grupo 1y 2 se ubica a

una altitud respectivamente de 3000 msnm y 2500 msnm.
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Figura 111.11. Relacion entre la composicién isotdpica de 3D de los rios y Grupos de manantiales1y 2y
su altitud; se report6 la linea del gradiente isotdpico vertical de la zona del Tacana (LGIV).

El cociente isotopico 8Sr/®Sr en aguas resulta de la interaccion del fluido con la roca
encajonante y/o de procesos de mezcla con otros tipos de agua. Por lo cual, su analisis
permite trazar de manera eficiente la interaccion agua-roca que ocurre adentro de un

sistema hidrotermal.

La relacion &7Sr/®Sr de las aguas del Tacana varia de 0.70455 a 0.70472 (Tabla 111.1).
Esos valores son iguales a los de la roca volcéanica del Tacana (de 0.70455 a 0.70459)
(Mora et al., 2004), indicando que, por una parte, el contenido en Sr del fluido resulta de
la interaccion agua-roca con la andesita del Tacana y, por otra parte, el acuifero se ubica

en el horizonte volcénico.
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3.3 GEOTERMOMETRIA

3.3.1 Geotermdmetros de solutos

Se utilizaron tres geotermometros de solutos distintos para estimar la temperatura del
fluido profundo: (1) el Na/K (Ec. 111.1) (Giggenbach, 1988); (2) el K?/Mg (Ec. 111.2)
(Giggenbach, 1988); y (3) el de silice amorfa (Ec. 111.3) (Fournier, 1979). Los resultados

se pueden observar en la tabla I11.2.

T (°C) = (1390/(1_75 B log[K/Na])) — 27315  (Ec. i)
T (°C) = (4410/(14 _ log[KZ/Mg])) — 273.15 (Ec. 111.2)

o — (1309 _
T (°C) = ( /(5.75 . log[SiOZ])) 273.15 (EC. 111.3)

Con concentraciones de K, Na, Mgy SiO2 en mg L™,

T Na/K T Na/K corregido AT T K?/Mg T SiO2

Agua Caliente 257 244 13 75 50
Zarco 268 258 -10 66 45
Las Barrillas 265 255 10 64 32
Toquian 230 217 13 76 55
La Calera 268 251 17 54 20
E:;ﬂﬁade la 278 260 18 64 /

Orlando 265 254 10 76 44
Zacarias 278 266 11 66 30

Tabla I11.2. Temperaturas (°C) del sistema hidrotermal profundo estimadas por los geotermémetros de
solutos; AT = diferencia entre la temperatura estimada por el geotermometro Na/K corregido y el Na/K sin
correccion.
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Las temperaturas estimadas por el geotermémetro K?/Mg varian de 54 a 75°C. La
reaccion sobre la cual se basa este geotermometro presenta una cinética de reequilibrio
mas rapida que la reaccion entre la albita y el feldespato-K del geotermémetro Na/K e

indica frecuentemente temperaturas superficiales (Giggenbach, 1988).

Por otro lado, el geotermometro Na/K proporciona temperaturas coherentes. Al excluir el
manantial Toquian que muestra una temperatura anormalmente baja (217°C) con respecto
a los otros manantiales, las temperaturas Na/K varian de 257 a 278°C e indican las

condiciones de temperatura en el sistema hidrotermal profundo.

Fournier & Truesdell (1973) pusieron en evidencia que las temperaturas de un fluido rico
en CO> estimadas por el geotermémetro Na/K estaban erroneas. Chiodini et al. (1991)
propusieron una ecuacién de regresion para corregir los efectos de la presion parcial en
CO. y de la salinidad sobre la estimacion de la temperatura por el geotermémetro Na/K
(Ec. 111.4).

AT = 0.038log Zeq + 0.02281log Pcos (Ec. 111.4)

Con Xeq, la salinidad (en eq kg™); y Pcoz la presion parcial en CO2 (bares).

Se aplico el factor de correccion de Chiodini et al. (1991) a la estimacion de la temperatura
con el geotermOometro Na/K debido a que el Tacana presenta fluidos ricos en
bicarbonatos. La diferencia entre las temperaturas Na/K corregidas y no corregidas varian
de —10a—18 °C (Tabla I11.2), indicando que no hay un efecto significativo de la presién
parcial de CO; sobre el equilibrio Na*/K* - aluminosilicatos. La presion parcial de CO»

fue calculada utilizando el equilibrio de carbonatos (Ec. 111.5 y 111.6).

Log X;02 = —pH +log [HCO3 ] + log K —log 55.51 (Ec. 111.5)

PCOZ = KhCOZ X XCOZ (Ec. 111.6)

Con el pH directamente medido en el campo; HCOg, la concentracion en bicarbonatos

analizada por titulacion acido-base (mg L™); K, la constante de equilibrio de la reaccion
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H* + HCOs = H,COg, calculada segin la relacion InKeqg = -AG1%(RT); Khcoz, la

constante de Henry (atm).
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Figura I11.12. Contenido de silice disuelta en los manantiales (mg L) en funcidn de la temperatura (°C),
mostrando que la concentracion de silice disuelta en los manantiales es controlada por la silice amorfa.

SiO, (mg L)

La concentracién en silice de los manantiales se ubica sobre la curva de disolucién de la
silice amorfa con respecto a la temperatura medida (Fig. 111.12), indicando que el
contenido en silice de los manantiales esta siendo controlado por la solubilidad de la silice
amorfa. Dado que el geotermometro de silice amorfa (Fournier, 1977) proporciona
temperaturas similares a las temperaturas de descarga de los manantiales, no es adecuado

para estimar la temperatura del fluido profundo.

Debido a lo anterior, se considera que la temperatura de 250°C, evaluada con el
geotermOmetro Na/K, es una buena estimacién de la temperatura del sistema volcanico-

hidrotermal del Tacana.
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3.3.2 Geotermometria de gases

Por otro lado, se estimé también la temperatura del sistema profundo con los
geotermometros de gas Ho/Ar (Ec. 111.7) y CO2/CH4 (Ec. 111.8) de Giggenbach (1991) y
CO2 (Ec. 111.9) de Taran (1988).

T (°C)= 70/ [2.5 + log (%)] (Ec. 111.7)
T (°C) = [4625 /(10.4 + log (%)] —273.15 (Ec. 111.8)
T (°C) = [3131/(4.8 — log Xcp,)] — 273.15 (Ec. 111.9)

Los primeros dos geotermOmetros se basan en un equilibrio gas-gas mientras el
geotermometro de COg, en la concentracion de una sola especie. Por lo tanto, antes de
aplicar el geotermdmetro, se tiene que calcular la concentracidn en gas total del manantial
(gas total = libre + disuelto). De hecho, el CO- se presenta en fase gaseosa (=gas libre),
pero también, en forma COzag. Medir el contenido en gas total de un manantial
burbujeante es arduo porque no se sabe la fraccion de vapor que es el gas méas abundante,
el cual se condensa. Sin embargo, Taran et al. (1998) y Taran et al. (2005) propusieron
un método para calcular la concentracion de gas libre Xgy en un manantial burbujeante
utilizando las concentraciones de los gases atmosféricos Ar, N2, y Ne en la fase libre y
suponiendo que el manantial termal es principalmente agua metedrica saturada en aire
(ASA):

Xy =

(0.0015

CAr

) — 0.0011P; (Ec. 111.10)

Con Xg, la concentracion de gas libre en mol kg*; Car, la concentracion de Ar en el gas

libre en mol%; y Py, la presion atmosférica en atm.
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Este método se fundamenta en varias hip6tesis: (1) Existe un equilibrio gases
burbujeantes-agua a la temperatura y presion del manantial, (2) el agua no presenta un
exceso de aire, y (3) no ocurre ninguna desgasificacion previa y todos los gases y mezclas

de gases son ideales.

Taran et al. (2005) formularon ecuaciones similares con N2 y Ne. No obstante, dado que
no existen datos de Ne para los gases burbujeantes de los manantiales del Tacana y que
el N2 puede también tener un origen magmatico, se determind el valor Xy de los

manantiales con la concentracién en Ar.

Una vez Xg conocido, se puede calcular la concentracion total X; de un gas i en

manantiales (gas burbujeante + gas disuelto) (Taran et al., 2005):

X =x; [Xg + 55.51 (1 + %) KP—;;] (Ec. 111.11)

Con X;, la concentracion total de un gas i en mol kg*; xi, la concentracion del gas libre i
en mol mol?; Ki, la primera constante de disociacion de H,COs (pKa = 6.4); H*, la
actividad de protones en mol L (H* = 10P"); y Khi, la constante de Henry a la

temperatura del manantial.

En la Tabla 111.3, se encuentran las temperaturas calculadas con los diferentes
geotermoOmetros de gases. Las temperaturas estimadas con el geotermémetro Hao/Ar son
las mas bajas indicando un reequilibrio en zonas superficiales con agua meteorica. Las
temperaturas obtenidas con el geotermometro CO2/CHa son las mas altas variando de 435
a569°C. Los dos gases tienen propiedades quimicas distintas: El metano se equilibra mas
lentamente y es poco soluble en agua. Por lo anterior, es posible que las concentraciones
de CHjs reflejen composiciones a profundidad y temperaturas mas altas o que no existe
equilibrio quimico entre estos dos gases bajo condiciones hidrotermales (Taran &
Giggenbach, 2003). En contraste, las temperaturas estimadas con el geotermémetro CO>
(214 — 285°C) son similares a las del geotermdmetro Na/K confirmando que 250°C es

una estimacion fiable de la temperatura del reservorio profundo.
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Tha/ar (°C) Tco2 (°C) TcoaicHs (°C)
ACT 108 270 569
Toquian 63 285 453
Zarco / 219 435
La Calera / 274 547

Tabla I11.3. Geotermémetros de gas aplicados a los gases burbujeantes de los manantiales Agua Caliente
(ACT), Toquian, Zarco y La Calera.

3-46



Capitulo 4. POTENCIAL GEOTERMICO
DEL SISTEMA HIDROTERMAL DEL
TACANA

CAPITULO 4.POTENCIAL GEOTERMICO DEL SISTEMA HIDROTERMAL DEL
TACANA

4.1 COMPOSICION QUIMICA, CAUDAL Y FLUJOS DE SOLUTOS DE RiO COATAN Y SUS
Y =t L] 4-47

4.2 DESCARGA TERMAL DE LOS MANANTIALES . ...iceeetteee e e et e e e e eeeeeeneeeneeaees 4-51

B X0 N T 4-51
4.3.1 FLUJO DE CALOR LIBERADO POR LOS MANANTIALES TERMALES .....covvvvueeeeeeennn. 4-52
4.3.2 FLUJO DE CALOR LIBERADO POR LA DESGASIFICACION DIFUSA DEL SUELO....... 4-53

4.3.3 POTENCIAL GEOTERMICO DEL SISTEMA PROFUNDO.......cutiiivieeiiieesiineesireesnsneenns 4-56

4.1 COMPOSICION QUIMICA, CAUDAL Y FLUJOS DE
SOLUTOS DE RIO COATAN Y SUS AFLUENTES

Se muestred los arroyos y rios durante la época seca (noviembre-abril) (Fig. 111.1). Los
rios y arroyos estan caracterizados por un pH entre 7.5y 8.5 y un TDS entre 252 y 1209
mg L. La concentracion en silice varia de 54 hasta 154 mg L. El bicarbonato es el anién
dominante excepto para los manantiales Zarco y Las Barillas, y tiene una concentracion
que varia de 51 a 304 mg L%, Las concentraciones en sulfatos y cloruros varian de 40 a
406 mg L™ty de 7280 mg L. Na* es el cation dominante con concentraciones hasta 153
mg L (Tabla IV.1). La grafica ‘cationes vs. cloruros’ (Fig. IV.1) muestra que la
composicion en aniones de los rios corresponde a la dilucién de los manantiales que
drenan respectivamente. El cociente isotopico 8Sr/®Sr tiene un valor promedio de

0.70452, cerca del valor promedio de la roca volcanica del Tacana.
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Figura 1V.1. Diagrama binario de las concentraciones en Cl vs. concentracion total en cationes. La
composicién quimica de los arroyos y rios resultan de la dilucion de los manantiales con agua metedrica.

La composicion quimica, el caudal y el flujo de solutos de rio Coatan aguas debajo de la
confluencia con todos sus afluentes termales se encuentran en la tabla 1V.2. El caudal+
de los arroyos y rios varian de 24 a 176 L s y de 1013 a 3476 L s, respectivamente, con
la descarga mayor para el Rio Coatan. Las Gltimas dos columnas de la tabla V.2
corresponden a los flujos de cloruros y sulfatos, ambos medidos y calculados. El flujo de
solutos medido es obtenido multiplicando el caudal de un rio por su concentracion en Cl
y SO4 mientras que, el calculado es la suma de todos los flujos de solutos de los afluentes
que se unen al rio Tochab y luego Coatan (Rios Zarco, Barrio de la Laguna, Las Barillas
ACT y San Rafael). Los flujos de solutos del rio Coatan tienen que ser iguales a los de
rio Tochab ya que ningln arroyo termal se une a aquellos rios entre sus puntos de
mediciones (nmeros 6 y 7 en la Fig. 111.1). El Rio Coatéan transporta 59 g s** de CI, pero
el agua metedrica local presenta también una concentracion en Cl de ~2 mg L%, Entonces,
si deducimos el flujo de cloruros de origen metedrico (~7 g s?), el flujo de cloruros
corregido del rio Coatan es de 52 g s**. La misma correccion fue aplicada a los otros rios

y arroyos.

Los flujos de cloruros medidos en los rios Coatan y Tochab muestran una congruencia

perfecta con 52 g s%, mientras existe un desbalance significativo entre el flujo de cloruro
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medido (52 g s1) y el calculado (T afluentes = 12.2 g s*) en Rio Tochab. Ese exceso de
cloruros (y sulfatos) indica la presencia de un grupo de manantiales desconocidos aguas

arriba del punto de medicion de Rio Tochab.
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Rios Fechas pH T(°C) SiO, Na K Ca Mg B SO, Cl HCO; 8D%o &%0%  ®Sr/%sr tlc b.c.% Latitud (°N) Longitud (°O) Ref.
Rio Agua Caliente 09-04-13 838 221 na 51 8 35 18 na 46 20 250 0,704578 31 -7,7  15°09'48" 92°09'5.5" 1
Rio Zarco 28-02-03 nm nm na 150 23 71 55 na 406 80 296 -5,2 15°08'58" 92°08'15" 3

10-04-13  nm nm 123 153 23 71 57 na 402 76 304 -681 -10,1 0,704633 31 -4,0 1
Rio Las Barillas 15-01-14 nm nm na 100 16 66 29 na 263 36 213 -762 -109 -16  15°09'32" 92°08'25" 1
Rio Barrio de la laguna 10-04-13  nm 34 154 68 11 47 25 na 143 30 205 -2,0 1
Rio San Rafael 11-04-13 7,67 16,7 88 15 2,7 26 na 40 7 88 -2,2  15°09'56.8" 92°08'37.4" 1

20-11-13 8,01 17 na 13 3 24 6 na 49 7 58 -1,0 1
Rio Jute 11-04-13 843 252 112 96 14 79 36 na 193 47 240 6,7 15°9'42.3" 92°9'1.4" 1
Rio Tochab 20-04-14 8,52 20,5 na 49 7 44 14 na 105 24 121 3,7 15°10'1.9" 92°10'38" 1
Rio Coatan 20-04-14 827 199 na 29 4 32 8 na 75 17 88 -714  -104 -2,2 1

Tabla 4.1. Composicién quimica e isotdpica de rios termales y no termales del volcan Tacana (mg L™). Referencias: 1: el presente estudio; 2: Medina, 1986; 3: Rouwet et al.,

2009. b.c.: balance de carga.

Numeros en la Fig. 111.1. Cl (mg/kg) S04 (mg/kg) Caudal (I/s) Fa AM (g/s) Fca M/C (g/s)  Feicorrect. M/C (g/s) Fsoa M/C (g/s)

Rio Zarco 1 80 406 24 0,048 1,9 1,9 9,7

Rio Barrio de la laguna 2 30 143 24 0,048 0,7 0,7 34

Rio Las Barillas 3 36 263 42 0,084 15 1,4 11

Rio ACT 4 20 46 176 0,352 35 3,2 8,1

Rio San Rafael 5 7 49 1013 2,03 7,1 51 50

Rio Tochab 6 24 105 2377 4,75 57/14,7 52/12,2 250/82

Rio Coatan B 8 2,6 33 1099 2,2 2,8 0,63 36

Rio Coatan A 7 17 75 3476 6,95 59 52 286

Tabla 4.2. Caudales, flujos de cloruros y sulfatos (Fci y Fsos), flujos de cloruros de agua metedrica (Fci AM) y flujos de cloruros hidrotermales (Fci correct.) del Rio Coatan y
sus afluentes. Los flujos de Cl y SO, del Rio Tochab estan indicados como medidos (M) y calculados (C) (ver detalles en la seccién 4.1).
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4.2 DESCARGA TERMAL DE LOS MANANTIALES

La descarga de cada grupo de manantiales fue calculada con el ‘Método de Inventario de
Cloro’ de Ellis & Wilson (1955), el cual fue utilizado en otros trabajos (Fournier, 1989;
Mariner et al., 1990; Ingebritsen et al., 2001; Taran, 2009; Taran & Peifer, 2009; Chiodini
et al., 2014; Bégué et al., 2017). EI método consiste en medir el caudal y muestrear el
agua de un rio en sitios de muestreo especificos. El caudal de cada grupo de manantiales
es calculado dividiendo el flujo de cloruros de los rios por la concentracion maxima en

cloruros del manantial correspondiente (Ec. 111.1 y Ec. 111.2).

Qmanant = (FClrio)/Clmanant (Ec. IV.1)
FClyio = Qrio X Cligo (Ec.1V.2)

Con Fclro es el flujo de cloro de los rios (g s), Qric el caudal los rios (g s?), Clrio la
concentracion en cloruros de los rios (g L™) y Clmanant la concentracion maxima de los

manantiales correspondientes (g L™2).

El caudal de los manantiales varia de 10 a 29 L s (Tabla 111.2) y ese valor sera necesario

para calcular el flujo de calor liberado por los manantiales termales.

4.3 ESTIMACION DEL POTENCIAL GEOTERMICO DEL
SISTEMA HIDROTERMAL DEL VOLCAN TACANA

El calor total contenido en el acuifero profundo es liberado por diferentes procesos (Ec.
IV.3):

Hror = Hpym + Hygn + Hpjpe + Hsye1o + Hyss (Ec. IV.3)

Con Hrum, perdida de calor por las fumarolas; Hwman, por los manantiales; Hrii, por la
descarga de fluido; Hsuelo, por conduccién, adveccion, y evaporacion en zonas de
desgasificacion difusa; y Has, por conduccion, radiacion, y evaporacion por cuerpos de

aguas superficiales.
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En el presente trabajo, se estimo el flujo de calor liberado por los manantiales termales
del sistema hidrotermal del Tacana y por la desgasificacion difusa del suelo en el domo

San Antonio.
4.3.1 Flujo de calor liberado por los manantiales termales de los flancos

El flujo de calor convectivo (= difusion + adveccion) liberado por un grupo de

manantiales se estima con la relacion (Ec. 1V.4):
W =QXx(Hs —H,) (Ec. IV.4)

Con Q, el caudal efectivo de un grupo de manantiales (kg s*); Hs, la entalpia maxima del
agua del manantial (kJ kgl); y Ha, la entalpia de referencia correspondiendo a la

entalpia del agua a temperatura ambiente (kJ kg™2).

Por ejemplo, el grupo de manantiales ‘Zarco’ descarga sus aguas a 47.6 °C con 100 mg
kgt de cloruros, medido en abril 2013. El rio ‘Zarco’ transporta 1.9 + 0.2 g s™* de cloruros.
Por consiguiente, el caudal efectivo del grupo de manantiales ‘Zarco’ es de 19 + 2 L st
de agua caliente con 100 mg kg* de cloruros. Considerando una temperatura ambiental
anual de 22 °C (Atlas del Agua, 1976), el flujo de calor liberado por los manantiales
‘Zarco’ se estima en 2.1 + 0.2 MW. La energia térmica liberada por cada grupo de
manantiales se encuentra en la Tabla 4.3. El flujo de calor liberado por los manantiales

del sistema hidrotermal del Tacana esta, consecuentemente, estimado en 8.9 + 1 MW.
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Max spring Cl max streag Clstream FCl Qspring H spring

T(°C) (mokkg) ;) (mo/ka)  (g/s) (/s) — (Mw)
Zarco 47,6 100 24 80 1,92 19,2 2,1
Barrio de la
Laguna 36 25 24 30 0,72 28,8 1,7
Las Barillas 40,3 65 42 36 151 23,3 1,8
ACT 52 371 176 20 3,52 9,5 1,2
Toquian 62,9 543 1013 7 7,09 13,1 2,2
TOTAL 1279 14,8 93,8 8,9

Tabla 4.3. Flujos de calor liberado por los manantiales del Tacana estimados con el método de inventario
de cloro. Q: Caudal efectivo; Fci: Flujo de cloruro; H: Flujo de calor.

4.3.2 Flujo de calor liberado por la desgasificacion difusa del suelo

Se demostrd que existe una anomalia térmica positiva del suelo en zonas afectadas por la
desgasificacion difusa del CO; (‘estructuras de desgasificacion difusa’, (Chiodini et al.,
2001)). Por lo tanto, la condensacion del vapor hidrotermal en el subsuelo es una fuente
de energia térmica significante. Se puede estimar el flujo de calor liberado por ese proceso
utilizando el CO2 como trazador de los fluidos hidrotermales (Chiodini et al., 2001;
Frondini et al., 2004; Chiodini et al., 2004). Ese método se basa en la hipotesis de que
H20)/CO2() antes de la condensacion del gas es igual al cociente muestreado en las

fumarolas.

Se midieron los flujos difusos de CO, del campo fumar6lico del domo ‘San Antonio’ y
se muestrearon las fumarolas del dicho campo. Simultdneamente a las mediciones de
flujos de CO. difuso, se tomaron muestreas del gas del suelo con el fin de analizar su

composicion en 3Ccop, y, por consiguiente, distinguir su origen (Chiodini et al., 2008).

En las estructuras de desgasificacion difusa, el CO. puede tener varios origenes:
hidrotermal, biogénica, y/o mixto. Para distinguir su fuente, primero, hay que determinar
la composicién en §*3C del CO, de origen hidrotermal y la del CO- de origen biogénico.
Estos dos valores compondran los dos extremos puros y los valores de 8*Ccoz

encontrados entre esas dos fuentes formaran la zona de origen mixto.

Atribuimos al origen hidrotermal el valor promedio §*Cco, de las fumarolas del campo

‘San Antonio’ haciendo la hip6tesis de que las manifestaciones fumarolicas en superficie
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son la descarga directa de gases hidrotermales en profundidad. Las fumarolas fueron
muestreadas en abril de 2014 y su valor §*Cco varian de -2.4%o a -3.6%o, con un valor
promedio de -3.18%o (Tabla 4.4). Sin embargo, el gas difuso puede sufrir de un
fraccionamiento isotopico debido a su disolucion parcial en el agua subterranea antes de
su difusion por el suelo generando un aligeramiento isotopico. En este trabajo, se observa

una desviacion de ~ -2%o con respeto al valor 8**Cco, de origen hidrotermal.

Fumarolas 8'3Ccoz (%0) | Gas difuso del suelo 813Cco2 (%o)
FSA1l -3.41SG 6 -1,92
FSA?2 -3.6|/SG 8 -6,8
FSA3 -2.415SG 16 -3,5
FSA4 -3.0|SG 17 -1,17
FSAS -3.5/SG 43 -6,55
PROMEDIO -3.18 -5.18

Tabla 4.4. A la derecha, composicién isotopica 5'°C del CO; hidrotermal, liberado por las fumarolas del
campo fumarélico ‘San Antonio’; a la izquierda, composicion isotépica §3C del CO, difuso liberado por
el suelo caliente en el campo fumardlico ‘San Antonio’.

El valor 3C del CO. de origen biogénico fue determinada mediante un estudio
bibliografico ya que no se tenia ninguna muestra de plantas de la zona estudiada. La
composicion del CO2 biogénico presenta un rango de valores mucho méas amplio
dependiendo del tipo de plantas que lo genera a través de la fotosintesis (plantas C3 o
C4). El valor promedio de §*3Ccoz es de ~ -27%o para las plantas C3 y de - 13%o para las
plantas C4 (Cheng, 1966). Esas composiciones fueron utilizadas para caracterizar el CO>
de origen biogénico.

Por consiguiente, la zona de origen mixto del CO> esté incluido entre un §3C de -5.18%o

caracterizando el origen hidrotermal y -13%o caracterizando el origen biogénico.

Los valores de 8**Ccoz de las muestras del suelo varian de -1.17%o a -6.8%o (Tabla 4.4).
Las muestras SG 6, 16 y 17 presentan valores en el mismo rango que las fumarolas, v,
entonces, son de origen hidrotermal. Las muestras SG 8 y 43 tienen valores un poco mas

ligeros que la composicion de origen hidrotermal con una desviacion de ~1.2%o. Sin
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embargo, ese empobrecimiento isotopico siendo poco importante, no hay evidencias
consistentes para concluir que las dos muestras tienen una contribucién biogeénica, ain

pequenia.

Se calculd el flujo de calor liberado por la condensacion de los gases en el subsuelo con
las ecuaciones Ec.5 y EC.6 (Chiodini et al., 2001; Chiodini et al., 2005):

X
PH20 = Pcoz X ( HZO/XCOZ) (Ec. IV.5)

W - (szo X HHZO (EC. |V6)

Con ¢co2 el flujo de CO2 medido (t/d); yH20 la fraccion molar de vapor (mol%); yco2 la
fraccion molar de CO2 (mol%); ¢H20 el flujo de vapor calculado (t/d); y Hu2o el calor

latente de vaporizacion (kJ/kg).

La zona estudiada (~ 1100 m?) tiene fumarolas caracterizadas por un cociente molar
H20/CO2 de ~85 (con yH20=98.81 mol% Y yco2=1.16mol%) y un flujo difuso total de CO.
de ~1.2 t d%, lo que corresponde a un flujo de H20 de < 100 t d*. Considerando el calor
latente de evaporacién del agua a la temperatura de ebullicion a la altura del muestreo
(2283 kJ kg a 89°C), el flujo de calor liberado por la condensacion de esta cantidad de
vapor es de < 3.1 £ 0.3 MW.

Otros dos mecanismos de liberacidn de calor se tienen que considerar: (i) el calor liberado
por el enfriamiento del vapor condensado a temperatura ambiental y (ii) el calor
transportado por el CO2() después de la condensacion del H2O(). (Chiodini et al., 2001,
Chiodini et al., 2015). Considerando que el vapor condensado se enfria y pasa de 89°C
(temperatura de muestreo) a 20°C (temperatura ambiental), el flujo de calor asociado se
calcula multiplicando el flujo de vapor por la diferencia de entalpia del liquido (Hiig,gs°c -
Hiig.20°c = 303 kJ kg1) y se estima en ~0.35 MW. El flujo de calor asociado al enfriamiento
del CO2(g) se define multiplicando el flujo de CO> por la diferencia de entalpia (Hco2,80°c
— Hcoz20c = 62 ki kgl) y se estima en ~0.85 MW.
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Sumando el flujo de calor liberado por la condensacion, el liberado por el enfriamiento
del vapor condensado y el asociado al enfriamiento del COz(g), se obtiene un total de ~4.3
MW.

4.3.3 Potencial geotérmico del sistema profundo

El flujo total de calor advectivo (= transporte fisico de energia térmica atribuible al flujo
masico de un fluido) generado por el sistema hidrotermal del Tacané se expresa como
(Ingebritsen et al., 2001):

A=0QXxX(Hs—H,) (Ec. IV.7)

Con Q, el flujo total de fluido (= Fci/Cls; Fcl, el flujo total de Cl de todos los manantiales
(g s) y Cls, la concentracion maxima en Cl del manantial termal (g L™1)); Hs, la entalpia
maxima del fluido profundo (kJ kg™t); y Ha, la entalpia de referencia correspondiendo a
la entalpia del agua a temperatura ambiente (kJ kg™).

El flujo total de cloro se estima en 14.8 g s, correspondiendo a un caudal de 94 L s de
agua con 543 mg L* de CI (concentracion maxima en Cl observada en el manantial
“Toquian”). Considerando una temperatura de 250 °C en el reservorio profundo, el flujo
total de calor advectivo liberado por la fuente de calor profunda es de 26 £+ 3 MW. El
resto (= el flujo total de calor advectivo — el flujo de calor liberado por los manantiales y

el suelo caliente ~ 14 MW) se pierde por conduccion y por las fumarolas.

Sin embargo, ya que el drenaje principal (rio Coatan) tiene un flujo de Cl de 53 g s, el
flujo total de CI de los manantiales tiene que ser igual a este valor de 53 g s™%. Por lo tanto,
tomando en cuenta este flujo de Cl, el flujo de calor advectivo aumenta a 93 + 9 MW. Esa
estimacion no incluye la contribucion del MN en el célculo del flujo total de CI.
Dependiendo del valor del flujo de ClI del manantial nuevo, el potencial geotérmico podria
ser mayor o menor a 93 MW. En el futuro, mediciones del caudal del rio Coatan despueés
de la descarga del MN tendrian que llevarse a cabo con el fin de mejorar la estimacion

del potencial geotérmico del sistema hidrotermal del Tacana.
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Comparado con otros sistemas geotérmicos-hidrotermales, el potencial del sistema
hidrotermal del Tacana es bajo. Por ejemplo, se estimé el potencial geotérmico del
sistema volcénico-hidrotermal del Chichén en 171 MW en una superficie en donde se
encuentran las manifestaciones termales de ~10 km? (Taran y Peiffer, 2009), la cual es
dos veces menos extendida que la superficie del sistema del Tacana (~25 km?). El sistema
hidrotermal de Yellowstone presenta un potencial dos 6rdenes de magnitud mas alto
(5300-6100 MW) que el Tacang, con manifestaciones termales cubriendo una superficie
de ~2500 km? (Fournier, 1989; Ingebritsen et al., 2001).

Es importante mencionar que la cuestion de la presencia de dos fluidos parentales
diferentes ha sido planteada con base en la correlacion CI/B. Si esa hipotesis resulta
correcta, la exactitud de la estimacion del potencial geotérmico del Tacané estara afectada
porque el método de Ellis & Wilson (1955) no toma en cuenta los sistemas que tienen
mas de un fluido magmatico “parental”. Bibby et al. (1995) ya mostraron que, con la
presencia de mas de un fluido parental, los flujos de Cl podian proporcionar estimaciones

erréneas.
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Caracterizacidon geoquimica del sistema volcanico-hidrotermal del

Tacana

El Tacand (4100 msnm) es el volcan ubicado méas al norte del arco volcanico
centroamericano. Alberga un sistema volcanico-hidrotermal caracterizado por un campo
fumarolico de baja temperatura a 3600 msnm y varios grupos de manantiales ubicados,
la mayoria, en el flanco NO del volcan (~1500 - 2000 msnm): ACT, Toquian, Barillas,
Barrio de la Laguna, Zarco y MN. Los manantiales termales descargan aguas ricas en
S04-HCO3 (> 1 g L) con un rango de temperatura entre 25 y 63°C y un pH casi neutro
(~6). En la parte sur, otro grupo de manantiales, La Calera, descarga aguas mas acidas
(pH < 6) y caracterizadas por una composicién SO4-HCOs. Algunos manantiales (ACT,
Toquian, La Calera) se caracterizan por gases burbujeantes cuya composicion isotdpica

313Cco2 (~ -3.5%0) es representativa de una contribucion magmatica.

La caracterizacion geoquimica de las aguas del Tacana se realizé por medio de la
composicion en elementos mayores, trazas y los datos isotopicos de 5120, 5D, 8/Sr/®Sr

permitiendo distinguir 4 tendencias en el seno de los manantiales.

El primer grupo se constituye de manantiales ACT y Toquian mientras el segundo de
Barillas, Barrio de la Laguna y Zarco. El grupo 1 presenta temperaturas (>44°C),
concentraciones en Cl, SO4 y HCOs (TDS >2750 mg L) y un cociente CI/B mas alto que
el grupo 2(T = 30-45°C; TDS >1400 mg L ). El diagrama §'0 — 8D muestra que todos
los manantiales tienen un origen metedrico y que las zonas de recarga del grupo 1y 2 se

ubican ~ 500m arriba de la altitud de descarga de los manantiales.

El tercer grupo esta compuesto por el manantial La Calera debido a su ubicacion opuesta
aladel grupo 1y 2, su pH mas acido (<6) y temperatura mas fria (~25.7°C).

En abril de 2014, se descubrié un nuevo manantial ubicado ~ 500m debajo de los otros
dos grupos de manantiales, descargando agua tipo Na-Cl (Na+K >1.5g L% Cl>1.4g L
1y y teniendo un nivel de neutralizacion significativamente mas avanzado que los otros
manantiales. EI nuevo manantial forma un cuarto grupo representando el acuifero neutro-

cloruro profundo.
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En resumen, el sistema volcano-hidrotermal del Tacana presenta una estructura
estratificada (De La Cruz-Reyna et al., 1989) compuesta de un acuifero profundo neutro
y enriquecido en Cl que descarga sus aguas en la unién entre el basamento granitico y la
roca andesitica. Una camara magmatica ubicado a una profundidad de — 6 km (Mora et
al., 2013) genera gases magmaticos, principalmente H.S y CO». Estos gases se disuelven
en el acuifero profundo y forman el fluido HCO3-SO4. Este fluido, antes de descargase
en superficie, se mezcla con agua metedrica que se infiltra en las partes altas del volcan
y forma dos acuiferos superficiales, el acuifero del grupo 1 y el del grupo 2. La Calera
forma un tercer acuifero superficial por su ubicacidn opuesta. Todos los acuiferos estan
ubicados en el horizonte volcanico como lo demuestran los valores de 8Sr/%°Sr de los

manantiales.

Estimacion del potencial geotérmico del sistema volcanico-hidrotermal

del Tacana

Cada manantial es drenado por un rio que incorpora sus aguas al Rio Coatan, drenaje
principal de la descarga de aguas termales del sistema volcanico-hidrotermal. Los flujos
de solutos y de calor liberados por los manantiales fueron estimados con el método de
inventario de cloro. La descarga total de cloro por parte de los manantiales fue estimada

en 14.8 g sy el flujo de calor liberado por esa via en ~9.5 MW.

El flujo de calor liberado por la desgasificacion difusa del suelo fue estimado en ~4.3
MW lo que corresponde a un flujo de vapor de < 100 t d*. Esta estimacion se realizo a
partir de mediciones de flujos difusos de CO; en el domo San Antonio.

El flujo de calor advectivo liberado por el reservorio profundo fue estimado en ~26 MW.
Sin embargo, el flujo total de cloro medido en el drenaje principal es 4 veces mas alto
(~59 g s1) que el flujo de cloro medido en cada manantial termal. Esto tltimo significa
que existe una descarga termal no descubierta en la zona y que el flujo de calor por parte
de los manantiales en el volcan Tacand es significativamente méas alto y depende tanto
del contenido de cloro como de la temperatura de las aguas termales desconocidas. Si la
concentracion de cloro en estas aguas termales desconocidas no sobrepasa 540 mg L™ y
si la temperatura de descarga es de 50°C, entonces el flujo de calor advectivo por parte
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de los manantiales puede ser estimado por lo menos en ~22 MW y el flujo total de calor

(advectivo) correspondiente en ~100 MW.
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6.1 GENERALIDADES

Numerosos analisis han sido realizados sobre sistemas volcanico-hidrotermales (Lister,
1980; Norton, 1984; Elderfield & Schultz, 1996; Kelley et al., 2002; German & von
Damm, 2003; Pirajno & van Kranendonk, 2005) enfocados principalmente a procesos
quimicos, fisicos y bioldgicos que ocurren en ellos. No obstante, su dindmica interna
sigue siendo poco entendida por, entre otros, los costos muy elevados de las
perforaciones, las cuales nos permiten obtener datos subsuperficiales de los sistemas
(Fridleisfsson & Elders, 2005). Por otro lado, una herramienta que en las Gltimas dos
décadas ha sido muy utilizada para elucidar varias hipétesis que persistian sobre los
parametros termo-fisicos (estructura, composicion de fluido, distribucion de
permeabilidad y porosidad de la roca, flujos de masa-energia del sistema, distribucion de

temperatura y presion, etc.) de los sistemas hidrotermales es la modelacién numérica.

En la actualidad, TOUGH (‘Transport of Unsaturated Groundwater and Heat’, Pruess,
1988; Pruess et al., 1999), FEHM ( ‘Finite Element Heat and Mass Transfer’, ZyvoloskKi
etal., 1997), y HYDROTHERM (Hayba & Ingebritsen, 1994), son codigos multifasicos

y multicomponentes ampliamente utilizados con una gran diversidad de aplicaciones tales
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como problemas ambientales, captura y secuestro de CO., explotaciones geotérmicas y
mineras (O’Sullivan et al., 2001; Pruess, 2008; Oldenburg & Rinaldi, 2011). Dado que
los fluidos hidrotermales coexisten en un amplio rango de temperaturas en fase acuosa,
gas, bifase o fluidos supercriticos, la precision de la simulacion numérica depende del
nivel de detalles investigados y su complejidad puede variar de un modelo muy sencillo
involucrando unicamente los flujos de calor y agua, a modelos complejos tomando en

cuenta una gran serie de parametros.

La investigacion sobre los flujos de fluidos dentro de edificios volcanicos con cédigos
multifasicos y multicomponentes se vuelve cada vez mas comun (Chiodini et al., 2003;
Todesco et al., 2003a, b, 2004, 2010; Todesco & Berrino, 2005; Hurwitz et al., 2007;
Todesco, 2009; Hutnak et al., 2009; Rinaldi et al., 2009, 2010, 2011, 2014; Peiffer et al.,
2015, 2018; Byrdina et al., 2013).

El presente trabajo fue realizado utilizando el codigo TOUGH2 (Pruess et al., 1999), el
cual nos permitio modelar flujos de calor y fluidos multicomponentes y multifasicos en
medios porosos Yy fracturados. TOUGH?2 es capaz de resolver ecuaciones de balance de
masa y energia con el método integral de diferencias finitas. Por eso, se implementaron
varios modulos (EOS, ‘equations of state’), incluyendo las propiedades termofisicas de
los fluidos necesarias para ensamblar las ecuaciones de balance de masa y energia. Se
utilizé para este trabajo el modulo ECO2N V2.0, el cual nos permitié describir el sistema
hidrotermal conteniendo H2O, CO2 y NaCl (Pan et al., 2015). TOUGH2 no toma en
cuenta las reacciones quimicas de precipitacion de minerales o disolucién de la roca, ni
las deformaciones de la roca. Sin embargo, nuevos codigos de la familia TOUGH
incluyen el transporte reactivo de fluidos (TOUGHREACT, Xu & Pruess, 2001) y la
mecéanica de la roca (TOUGH-FLAC, Rutqgvist et al., 2002). Un tltimo c6digo, iTOUGH2
(Finsterle, 2007), proporciona un modelo inverso del codigo TOUGH2. iTOUGH2 mide
la diferencia entre los datos de salida modelados con TOUGH?2 y los datos observados.
Luego, un algoritmo de minimizacion proporciona nuevos parametros de entrada para

mejorar la exactitud del modelo.
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6.2 OBJETIVOS

El objetivo general de la segunda parte de la tesis es inferir mediante modelacion

numerica las condiciones fisicoquimicas que prevalecen dentro del acuifero del Tacané a

partir de la informacion obtenida por muestreo geoquimico como:

temperatura, salinidad y descarga de los manantiales;

composicion quimica de las fumarolas;

flujo difuso de CO2 medido en el domo San Antonio;

temperatura del reservorio profundo estimada por geotermometria de solutos y

gases.

Ademas, la informacién disponible en literatura, principalmente sobre las caracteristicas

de las rocas que componen el edificio volcénico.

En este trabajo, se intentara:

1-

2-

Reproducir mediante un analisis de sensibilidad de los parametros de entrada del
modelo los flujos de agua y CO2 medidos en la superficie del volcan.
Caracterizar de manera general la relacion entre los valores de flujos de fluido
medidos en superficie y las condiciones hidraulicas (permeabilidad y porosidad),
térmicos, quimicos y geoldgicos del volcan.

A partir del analisis de sensibilidad, definir cual es el estado natural actual del
volcan. Por altimo,

Simular un escenario de aumento de la actividad volcanica con el fin de
determinar en donde y después de cuanto tiempo se observa un aumento en los

flujos de CO: en superficie.

6.3 CODIGO TOUGH?2

TOUGH?2 resuelve las ecuaciones de balance de masa y energia (V1.1) que describen el

flujo de calor y fluidos en sistemas multifasicos:

%an M*dV, = ) FXendl, + Iy, q“d, (Ec. VI.1)
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La ecuacion continua (1) describe de manera simultanea el balance de masa y energia.
Las integrales se resuelven sobre subdominios de volumen V, (m®) los cuales se conectan
entre ellos por una superficie I'n (M?). M, representa el término de masa o energia en cada
volumen (kg m?), con K =1, ..., NK para los componentes de masa (agua, aire, CO2,
solutos, ...), y K=NK + 1 el componente de calor. F, es un término de flujo masico o de
calor (kg m2s) que entra a cada bloque de la malla, mientras g es un término de fuga o

fuente de masa o calor (kg m=s™), y n, un vector normal a superficie I'n.
6.3.1 Flujo de fluidos

El flujo de fluidos en medios porosos se considera como Darciano. La ley de Darcy (1856)
relaciona el flujo de fluidos a las fuerzas causando su movimiento y muestra que el flujo
de agua por unidad de area (F) depende del gradiente de presion (Vp) asi como de la

gravedad. La forma general de la ley de Darcy se escribe:
F = —K% (Vp — pg) (Ec. VI.2)

Con «, permeabilidad absoluta (m?); p, densidad del fluido (kg m3); y #, viscosidad del
fluido (Pa s). El vector g es la aceleracion de la gravedad.

Esta ecuacion es valida si el fluido presenta una sola fase. No obstante, en los sistemas
hidrotermales, coexisten fluidos en fase acuosa y gas en un mismo poro. Las dos fases
entran en competicion lo que causa una disminucion de flujo de las fases. Para tener en
cuenta esa caracteristica, la ecuacion V1.2 se reformula introduciendo la permeabilidad

relativa x5 (Helmig, 1997):

Ky

F[;:—Kf

rifﬁ (Vpg — ppg) (Ec. V1.3)

Con x, permeabilidad absoluta de la roca (m?); pg, 15y pg, densidad (kg m), viscosidad
(Pa s) y presion de la fase £ (Pa), respectivamente. ps = p + pcs; con p, una presion de

referenciay p.s, presion capilar.
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6.3.2 Balance y flujo de masa

En geoquimica, la denominacion “fluidos hidrotermales™ se refiere tanto a la fase acuosa
como a la fase gas. La fase acuosa se compone principalmente de agua con solutos
disueltos. Mientras la fase gas, de vapor de agua y en bajas concentraciones, otros gases
tales como COz, H>S, HCI. Para modelar matematicamente el flujo multicomponente y
multifésico, se tiene que tomar en cuenta la fraccion masica de cada elemento k en la fase

By se expresa como:
M* =0 ¥5Ssppxs (Ec. VI.4)

Con Sg, saturacion de la fase  (vol%); x5, fraccion masica del componente k en la fase

B (wt%).

Luego, el flujo mésico advectivo se escribe como la suma de fases:

kK _
Foaw = 2 XpFp (Ec. V1.5)
Con Fg expresado como en el Ec. VI1.3.

El flujo masico ocurre también de manera difusa (Ingebritsen y Sanford, 1998). El flujo

difusivo se expresa segun la ley de Fick:
Fgaif = —d,VC (Ec. VL.6)

Con d,, coeficiente de difusion molecular en el agua (m? s); y C, concentracion del

soluto (mol L).

La ley de Fick describe la difusion de solutos presentes en alta concentracion en una sola

fase acuosa con el supuesto de un estado estacionario.

Por lo tanto, considerando un fluido multicomponente y multifasico y un medio

anisotropico, el transporte masico difusivo de un elemento k en la fase f se reescribe:
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k _ kgvk
Fg = —@totppdsVXg (Ec. VI.7)

Con @, porosidad (%); totp, tortuosidad; ps, densidad (kg m®); dg*, coeficiente de difusion
del componente k en la fase 5 (m? s%); y X4, fraccion masica del componente k en la fase

B (wt%).

Consecuentemente, para condiciones bifésicas, el flujo difusivo total se escribe:
k _ k k k k

Con Z’/‘;:(z)ror,;p/;dg, coeficiente de difusion multifasica combinando todas las

caracteristicas fisicas de la roca.

En conclusidn, considerando el transporte advectivo y difuso, el balance de masa de cada

componente se expresa:

k
% = —V.(F*) + ¢ (Ec. V1.9)

Con F¥ = Fy, + FJr (kg m2s™), y g* representa la contribucion de masa por fuente o

fuga de fluido (kg m3s™?).

No obstante, ya que el transporte de masa por difusion es un mecanismo de transporte

mas lento que la adveccidn, no se toma en cuenta en las simulaciones.
6.3.3 Balance y flujo de energia

El transporte de calor ocurre, principalmente, de manera conductiva y advectiva. No
obstante, la transferencia de energia se produce también por cambio de fases (evaporacién
y condensacion). La férmula general de balance de energia considera un medio poroso
con una roca de densidad pry un calor especifico Cr, un fluido de densidad pr y energia

interna us, la cual se describe como:
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9
% |Bprur + (1 — B)prCrT] =q +Q (Ec. V1.10)

Con ¢, porosidad (%); g (= qc + ga), flujo de calor (qc, flujo de calor conductivo; ga, flujo
de calor advectivo) (J s1); Q, la ganancia o pérdida de calor por fuente o fuga de fluido

a través de un volumen (kg m3s?).

El flujo de calor conductivo deriva de la ley de Fourier y esta asociada al gradiente de

temperatura VT:
q. = —AVT (Ec. VI.11)

Con 2, conductividad térmica de la roca (W m* K1),

El transporte advectivo de calor se atribuye Unicamente al flujo del fluido:
qq = hsF (Ec. V1.12)

Con F, flujo de fluido (kg s); y h, entalpia del fluido (J kg™).

En un sistema multifasico, se describe como:
q" = —AVT + Y g hpFp (Ec. VI.13)

Con 4, conductividad térmica (W m* K1); 7, gradiente de temperatura (K); 4z, entalpia
especifica de la fase g (J kg2); y Fp, flujo masico de fluido de /a fase S (kg s*) (Ec.VL.3).

6.3.4 Discretizacion temporal y espacial

La ecuacion continua V1.1 es discretizada en tiempo y espacio usando el método de
diferencias finitas (Edwards, 1972; Narasimhan & Witherspoon, 1976). La discretizacién
permite transformar ecuaciones diferenciales continuas en espacio y tiempo en
ecuaciones algebraicas discretas en espacio y tiempo que se resuelven numéricamente.

En tal sentido, se discretiza el tiempo en intervalos que deben ser adecuados para captar
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los cambios de solucion; y se divide el dominio en un namero finito de subdominios con
el fin de definir una malla numérica en la cual las variables son calculadas en cada

posicion discreta, en cada intervalo de tiempo discreto.

La forma mas simple de representar derivadas es aproximarlas por expresiones finitas
basadas en los valores de las variables dependientes en los nodos de la malla. Con este

método, los términos de la Ec. V1.1 se aproximan a:

an M*dV =V, M¥ (Ec. VI.14)

fzn Fi.ndl = Y ApmErn (Ec. VI.15)

Con My¥, valor promedio de M* (kg m) en un volumen finito Vi (m®); y Fan¥, valor
promedio del componente normal del vector F (kg m s™) sobre el segmento Anm entre

dos subdominios Vi y V.

La geometria utilizada en el método de diferencias finitas se encuentra en la figura VI.1.

an

Figura VI1.1. Discretizacion espacial y datos de geometria del método de diferencias finitas (Pruess et al.,
1999).

Sustituyendo las ecuaciones VI1.14 y VI1.15 en la ecuacion general V1.1, se obtiene una

ecuacion diferencial ordinaria de primer orden:
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k
My L1 A Ek 4 gk (Ec. VI.16)
dt _Vn mstnmnm-Tnm Qn ' '

Se discretiza el tiempo por diferencia finita de primer orden, y los términos de flujo y

fuente/fuga (Ec. V1.16) son calculadas en cada nueva etapa de tiempo, t** = t* + At, para

obtener una estabilidad numeérica necesaria para un célculo eficiente del flujo multifasico.
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Varios parametros geoquimicos observables en superficie dependen directamente de la
dindmica de circulacion de los fluidos hidrotermales. TOUGH2 permite modelar varios
de estos parametros tales como el caudal total de los manantiales y su temperatura
promedio, temperatura de las fumarolas, asi como su composicién y descarga total de gas.
Utilizando estos parametros comparamos los valores simulados a los valores medidos en
campo con el fin de estimar los datos de entrada. En este capitulo, se presenta el modelo
mas cercano a los datos observados en superficie. A partir de éste ‘modelo base’, en el
capitulo 8, se mostrara como: 1) las propiedades de la roca, 2) la composicion del fluido

de entrada, y 3) la temperatura y presion adentro de la malla afectan los datos de salida.

En TOUGH2, los datos de entrada se dividen en varias partes (Fig. VI1I1.1), en cada una se
especifica la informacion requerida para construir el modelo. La parte ‘ROCKS’
caracteriza de manera fisica los diferentes dominios de la malla (permeabilidad,
porosidad, conductividad térmica, densidad de la roca y capacidad térmica especifica de
la roca); la parte ‘ELEME’y ‘CONNE’ procesan la informacion asociada a cada bloque,
tal como, su ubicacion, volumen, tipo de roca, distancia entre elementos; la parte
‘GENER’ describe la produccion o inyeccion de flujo de masa o de calor; la parte
‘PARAM’ define los parametros computacionales, tales como, etapas de tiempo,

pardmetros de convergencia, y otras opciones del cddigo; y la parte INCON’ precisa las
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condiciones iniciales asociadas a bloques especificos. Un esquema recapitulativo de la

informacion requerida se muestra en la Figura V11.2.

*rcc3* ... Tacana
1 2 2600.0
4.5e-10 0.0
7 0.457
7 0.457
2 2 2600.0
4.5e-10 0.0
7 0.457
7 0.457
3 2 2600.0
4, 5e-10 0.0
7 0.457
7 0.457
4 2 2600.0
4.5e-10 0.0
7 0.457
7 0.457
s 2 2600.0
4.5e-10 0.0
7 0.457
7 0.457

0.05

1.0E-18 1.0E-18
0.0 0.0

1.0 0.05
5.105E-410000000.0
1.0E-18 1.0E-18
0.0 0.0

1.0 0.05
5.105E-410000000.0
1.0E-13 1.0E-13
0.0 0.0

1.0 0.05
5.105E-410000000.0
1.0E-13 1.0E-13
0.0 0.0

1.0 0.05
5.105E-410000000.0
1.0E-18 1.0E-13
0.0 0.0

1.0 0.05

5.105E-410000000.0

1.0E-18

1.0
1.0E-18

1.0
1.0E-13

1.0
1.0E-13

1.0
1.0E-18

1.0

2.51

2.51

2.51

2.51

2.51

920.0

920.0

920.0

920.0
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Figura VII.1. Ejemplo de formato de datos de entrada de modelacién en TOUGH2. Los nimeros de 1 a 8

sirven de puntos de referencia.
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‘GENER’y INCON’

‘ELEME’ y ‘CONNE’ ‘ROCKS’

= Regularo irregular = Porosidad 7
= 1-D,2-D03-D = Permeabilidad k * Flujode masay calor
= Poroso = Conductividad térmicaA = Tipo (,Dirichleto Neumann)
* Fracturado = Densidad de granop * Presion
= Temperatura

INCON’ ‘GENER’ ‘PARAM’
= Presidn = Masa = Etapasde tiempo At
= Temperatura = Calor = Convergencia
= Saturacion = Produccién = Opcionesdel codigo
= Fraccion = |nyeccion
n

Tipo (Dirichlet o Neumann)

Figura VII.2. Informacion de entrada requerida por TOUGH2 para construir el modelo.
7.1 GEOMETRIA DE LA MALLA

Dado la falta de estudios geofisicos y, por lo tanto, de informacion estructural del volcan
en profundidad, la elaboracién de la malla se bas6 en estudios geoldgicos incluyendo
levantamiento de cortes y mapas geoldgicas (Garcia-Palomo et al., 2006; Macias et al.,
2010). La malla, representa un corte transversal bidimensional pasando por la cima del
Tacana y siguiendo la topografia del volcan (Fig. VI1.3). Se extiende lateralmente del NE
al SO sobre 13 km (eje x) y verticalmente sobre 4 km (eje y), lo que corresponde a la
altitud del volcan sobre el nivel del mar. Fue asignado un ancho de 6 km (eje z) a la malla
para representar un volumen semejante al del complejo volcéanico del Tacana (TVC) (Fig.
VI11.4).

La malla esta divida en 3 dominios caracterizados por propiedades fisicas diferentes (Fig.
VI11.4). Dos horizontes que representan la estratigrafia del volcan determinada por Garcia-
Palomo et al. (2006), en donde el basamento granitico y ignimbritico de edad final
Terciario - principio Cuaternario subyace en un horizonte mas permeable compuesto de
roca andesitica albergando al sistema hidrotermal. Un conducto volcanico se ubica debajo
del domo San Antonio, el cual, es el mas reciente del TVC, y considera un ancho
correspondiente a la extension del domo de ~ 400m. Se asume que el conducto fue

altamente fracturado y, por lo tanto, presenta una alta permeabilidad. Es por la base de
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este conducto que se inyecta el fluido profundo compuesto de agua, CO- y sal. La base

se compone de 4 bloques llamados de inyeccién.

‘La l.aguna

{Sibinal

Cimadel Tacana

fumardlico San Antonio

GUATEMALA

Figura VI1.3. Corte transversal (linea roja) utilizado para definir la malla (imagen: Google Earth).

SO NE

b=

~N
1
T

PROFUNDIDAD (km)
N
[¥,]

BASAMENTO BLOQUES DE INYECCION

(H,0, CO,, NaCl)

1 |
7.6 8

& EXTENSION LATERAL (km)

y: 400b x 100m

x: 1b x 1000m/ 110b x 100m / 1b x 1000m

Figura VI11.4. Representacion esquematica del modelo 2D y de la discretizacion de la malla (nimero de
bloques ‘b’ en las direcciones X, y, y z). La profundidad se determind con respecto a la topografia del
volcan. La flecha gris representa la inyeccion de un fluido compuesto de H,O, CO, y NaCl.
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7.2 CONDICIONES INICIALES Y DE FRONTERA

Como condiciones iniciales, se establecié una presion de 1 bar y temperatura de 20°C en
la capa superior del modelo. Se fijé una temperatura de 250°C en los blogques de inyeccion
de la capa basal, correspondiendo a la temperatura del reservorio profundo estimada por
geotermdmetros. Debido a la topografia del volcan, se definié un gradiente horizontal de
temperatura de ~ 15°C/km en la frontera inferior, generando una variacion lineal de 145
a 250°C de los costados hacia el centro. Se definid una distribucion inicial de presion
hidrostatica con una presion de 270 bares, asi como un gradiente térmico de ~ 55°C en la
base del conducto. La presion hidrostatica en la frontera inferior va disminuyendo del
centro hacia los costados como caracteristica de su topografia, la cual juega un papel
importante en los flujos de masa dentro del sistema. Se fijaron temperatura y presion en
la frontera superior e inferior durante todas las corridas. La frontera superior se mantuvo
abierta a flujos de masa o calor, mientras que la frontera inferior, asi como, las laterales

fueron impermeables a flujos de fluido, pero conductores de calor (Fig. VII.5).

Las fronteras con una presion y/o temperaturas fijas son denominadas ‘tipo Dirichlet’. En
TOUGH?2, una manera de fijar la presién y/o temperatura de los bordes es asignar un
volumen muy grande a las celdas definiendo fronteras (p. ej. V = 10°° m®). De tal manera,
sus condiciones termodinamicas no sufren cambios significativos por intercambio de
fluido o calor con los bloques de tamafio finito constituyendo el dominio. La condicién

de Dirichlet se puede expresar mediante las siguientes ecuaciones:

P(x,y,z=1,t) =P, Vx,y,t (Ec. VI1.1)

T(x,y,z=1,t) =T, Vx,y,t (Ec. VII.2)

Con Po y To, presion y temperatura impuestas en las fronteras superior e inferior.
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l Superficie: P =1 bar; T=20°C |

P (Pa) Volumen bloques de frontera infinito
Ez.me«n con P y T fijas (Condiciones de Dirichlet)
25247

|

—2e47

15047

Tcapabasal:s] 151 | 160c | 175'c | 190 | 20sc | 220'c | 23sic | asoc [ 2ssic | 220 | 205 | asoc | azstc
Figura VI1.5. Esquema de las condiciones iniciales y de borde del modelo. Asi como, la distribucion de la
presion hidrostatica P (Pa).

Las propiedades fisicas de la roca de los diferentes dominios se encuentran en las tablas
VIL.1y VIL2. Debido a la falta de informacién, la determinacién de las caracteristicas de
la roca se basé en literatura (Daly et al., 1966; Clark, 1966; Brace, 1980; Nathenson et
al., 1982; Johnson & Olhoeft, 1984; Ingebritsen & Manning, 2010; Todesco et al., 2010).
Se atribuyeron los mismos valores de densidad, porosidad, conductividad y calor
especifico a todos los dominios del modelo (Tabla 7.1) y esto, mediante valores de
referencia (Fig. VII.6). Por otra parte, el modelo se mostr6 muy sensible a la
permeabilidad. Dado que no existen datos de permeabilidad de la roca del Tacana, se
realiz6 un andlisis de sensibilidad (ver Capitulo 8). La primera simulacién se realizé con
una distribucion inicial de permeabilidades definidas a partir de valores de referencias
(Fig. VIL7). Luego, se ajustaron los valores de permeabilidad hasta obtener datos

simulados similares a los observados (Tabla 7.2).

Propiedades Valores
Densidad (p) 2600 kg m™
Porosidad (@) 0.05
Conductividad (1) 251WmtK?
Calor especifico (C) 920 J kgt K1

Tabla 7.1. Propiedades de la roca. La densidad, porosidad, conductividad y calor especifico son iguales
para todos los dominios.
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Kx Ky K:
Basamento 107 10 107
Reservorio 1014 1014 101
Conducto 5.10 5.10°14 5.104
Bloques de inyeccion 10718 5.10% 10718

Tabla 7.2. Valores de permeabilidad de la roca (m?) para los diferentes dominios. Los blogues de inyeccion
tienen permeabilidades bajas en las direcciones x/z con el fin de favorecer un flujo ascendente del fluido.

Unfractured Fractured .
_ TACILred Ilk)lcamc rock

Fracture

Intrusive igneous and metamorphic rocks _I
Unfractured —

Limestone with cavernous openings

o
e mesene rocks
Mudstone

Poorly sorted, Well sorted,
abundant cement little cement
| —

, Sandstone

— Conglomerate

e Glacial till

. Silt and cla
UnconSOIIdatEd —Y
materlals e (5 rgve|

0 10 20 30 40 50 60 70

Percent porosity

Figura VI1I1.6. Valores tipicos de porosidad para diferentes clases de rocas y materiales no consolidados
(Earle, 2016). Se resaltan en verde los tipos de roca presente en el Tacana.
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Permeability (m?2)

Rock Type 102 101 107 101 108 101 107

Unconsolidated

Gravel
Clean sand
Silty sand
Silt

Clay

Shale

Consolidated

Ignecus and
metamorphic rocks®

Nonwelded tuff

Woelded tuff

Sandstone

Limestone

Igneous and
metamorphic rocks®
asa

Karst limestone

&From Brace (1980) and Wang and Narasimhan (1986).
sUnfractured.

cFractured.

dPermeable.

Figura VI1.7. Valores tipicos de permeabilidad para diferentes tipos de roca (Brace, 1980). Se encierran
en verde los tipos de roca presente en el Tacana.

7.3 SIMULACION BASE

No existen observaciones directas del sistema profundo del volcan Tacand. En este
sentido, nuestra meta fue determinar la distribucion de permeabilidad del sistema, y
definir el flujo del fluido profundo (mezcla Na-H.O/COz) que alimenta el sistema
hidrotermal, para reproducir las observaciones superficiales (Tabla VI1.3) obtenidas
mediante varios trabajos de campo (ver parte 1). Para remediar la falta de informacion
directa y calibrar el modelo, se utilizaron dos métodos, simultdneamente. (1) Para las
permeabilidades y las concentraciones de CO: y salinidad en el fluido de entrada, se
utilizé el método de prueba y error, es decir, se parte de una distribucion inicial de
permeabilidades para cada zona definida y concentraciones iniciales de CO> y salinidad,
ajustando los parametros de entrada hasta obtener valores de salida similares a los
observados. Por ultimo, los datos de entrada iniciales elegidos corresponden a valores de
referencias encontrados en la literatura. (2) Existen dos formas de modelar un flujo de
fluido con TOUGHZ2, las dos se basan en la ley de Darcy, la cual dice que un fluido fluye

de mayor a menor presion. La primera consiste en establecer un flujo fijo (en kg s) de
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un componente determinado (H20 y/o CO.) en las celdas en las cuales se inyecta el fluido.

Para mantener este flujo de inyeccion fijo durante la simulacion, el cédigo adapta

automaticamente la presion de los boques de inyeccion. Esta inyeccion se realiza

mediante un GENER. La segunda forma consiste en inducir un flujo de fluidos

estableciendo una sobre presurizacion con respecto a la presion hidrostatica en los

blogues de inyeccion en el INCON. El codigo ajusta la tasa de inyeccion en el transcurso

de la simulacion en respuesta a la evolucion del gradiente de presion. Debido a que no se

conoce la tasa de inyeccion del fluido profundo, se tom6 como mejor opcién la b.

Ademas, la figura VII1.8 apoya esta eleccion puesto que la tasa de inyeccion de la

simulacion base se estabiliza en muy poco tiempo después del inicio de la corrida, lo que

se aproxima a una inyeccion via un GENER.

Observaciones superficiales Valores
Caudal total manantiales 94 Lst
TDS promedio manantiales 1948 mg L

Temperatura promedia manantiales (min. -méax.)
Temperatura fumarolas

Xn20/Xco2 fumarolas

Flujo difuso CO2 San Antonio

Flujo difuso H20 San Antonio

Altitud descarga manantiales

Altitud descarga fumarolas

41°C (39-63°C)
89°C

85

0.014 kg s
1.15kg s*
1500-2500 msnm

3500 msnm

Tabla VI11.3. Datos utilizados para la calibracién del modelo base.
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1200 T T T T T

Figura V11.8. Tasa de inyeccion

5 inducida por una  sobre
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®
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En este subcapitulo, se presentan los parametros utilizados para construir el modelo base,
y hacer una comparacién de los resultados obtenidos con las observaciones directas. En
el capitulo 8, se presentan diferentes andlisis de sensibilidad con el fin de justificar los
pardmetros utilizados para el modelo base y ver la respuesta del sistema a las variaciones

de éstos.
7.3.1 Descripcion de los datos de entrada y salida

La Figura VI11.9 resume los datos de entrada utilizados para el modelo base, asi como los

datos de salida, los cuales se discuten a continuacion.

Meéxico | Guatemala

Tpm = 85°C
- -1

Fas=12.7kes™ poca rga=102 Ls?
n Recarga=313 Ls? “
= ‘ [ ‘ Descargatot.man.=71Ls!
=2 Descargatot.man = 93Ls? manan ‘ o
In—' Tman =59°C ‘ HE ‘ Tnan =32°C
2 . ‘ ‘ [NaCl] = 1650 mg L't
o [NaCl]= 1712 mgLt ‘ ‘

| Foas= 0.79kg st

H,0 = Taza de inyeccién no fija
CO, =5mol%
NaCl = 8000 mg L*

P =380 bares
T=250°C

4000m
%’b

13 000m

Figura VI1.9. Datos de entrada de la simulacién base establecidos y datos de salida calculados por
TOUGH2.
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Se estableci6 una temperatura de 250 °C en los bloques de inyeccion, lo que corresponde
a la temperatura del sistema profundo estimada por geotermometria de solutos y gas. En
éstos mismos bloques se definid una presion de 380 bares, lo que equivale a una
sobrepresion de 30% con respeto a la presion hidrostatica (~ 270 bares). Este valor se
encuentra en el rango de sobre presurizacion observado en otros sistemas geotérmicos
(Donaldson et al., 1983; Serpen, 2000; Serpen & Aksoy, 2005). Se inyectd un fluido con
una concentracion de 5 mol% de CO.. Esta Gltima corresponde a las concentraciones de
CO2 sugeridas para sistemas volcanico-hidrotermales en los cuales la concentracion en
CO:. esta controlada por la interaccion con los minerales de la roca encajonante (Silicato
de Ca-Al) para formar minerales secundarios como la calcita (<10 mol%; Giggenbach et
al., 1991). La solubilidad del CO> bajo las condiciones iniciales P-T (380 bares y 250 °C)
de la base del conducto son de 4.9 mol% (Spycher & Pruess, 2010), por lo tanto, se inicia
la inyeccion con una fase liquida y una fase gas ( ‘fluido bifasico’). La fase liquida, en la
inyeccion, esta caracterizada por una salinidad de 8000 mg L, valor que corresponde al
doble de salinidad con respecto al manantial mas concentrado del Tacana (Manantial
Nuevo; TDS ~ 3900 mg L. La concentracion fue determinada debido a la evidencia de
una fuerte dilucion (ver subcapitulo 3.2) del fluido profundo con agua metedrica.
Posteriormente, se realizo un estudio preliminar (500 afios) para determinar el tiempo en
el cual el sistema se estabiliza, obteniendo como resultado que la recarga, descarga y flujo
de gas se estabilizan a los 110 afios mientras el flujo de gas total descargado por los
manantiales es a los 300 afios (Figura VV11.10). No obstante, el valor de flujo de gas total
de los manantiales a los 110 afios (1.34 kg s™) difiere muy poco de su valor a los 300 afios
(1.72 kg s1) y, ademas, no se observa cambios en la distribucion de temperatura y presion
adentro del sistema de los 110 afios a los 300 afios. Por lo tanto, el periodo de simulacion
fue definido a los 110 afios. Los resultados obtenidos se encuentran en las Figuras V11.9,
11,12y 13.
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A Zoom F gas tot. man.
Recarga (Ls™") .

Descarga (L 5'1) / N PRIDRP——

F gas tot. cima (kg s™1) | /

F gas tot. man. (kg s'1) b !
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0 100 200 300 400 500
t (afos)

Figura VI1.10. Evolucién temporal de la recarga, descarga y flujo de gas total emitido en la cima. Los
valores de salida se vuelven estables después de un periodo de 110 afios de simulacién.

La figura VI1.11 muestra la distribucion de temperatura en el sistema y la temperatura de
la superficie del modelo (blogues ubicados debajo de la frontera superior), en la cual se
pueden distinguir tres picos: 1) la descarga de los manantiales NO (México) con una
temperatura simulada entre 44 y 59 °C; 2) la descarga fumarolica del domo San Antonio
con una temperatura de 84 °C; y, 3) la descarga de manantiales del lado guatemalteco con
una temperatura promedio de 54 °C. Sin embargo, no existe informacion sobre la
presencia o ausencia de manantiales en la parte guatemalteca del volcan. La figura V11.12
muestra la distribucion de la salinidad en el sistema, asi como la salinidad del fluido
descargado en superficie. De esta forma se observaron dos picos: 1) el primero
corresponde a la descarga de los manantiales mexicanos con una concentracion de 1700
mg L%; y 2) el segundo podria atribuirse a la descarga de manantiales existentes del lado
guatemalteco con 1650 mg L* de NaCl. La descarga de los manantiales mexicanos y
guatemaltecos en las figuras VI1.11 y 12 (vectores de flujo mésico saliendo del sistema),
se estimé en 93 y 71 L s, respectivamente. La recarga total, en las figuras VII.11 y 12
(vectores entrando al sistema), se estim6 en 415 L s La descarga y recarga son
parametros que se ajustan al cambiar los datos de entrada tales como la permeabilidad, la
sobrepresurizacion del sistema con respeto a la presion hidrostatica y la fraccion molar
de CO>. La descarga se calculé sumando los flujos mésicos saliendo de los bloques

ubicados por debajo de la frontera superior entre 2000 y 2500 msnm, mientras que, para
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la recarga se suma el valor de entrada de fluido a través de todos los bloques ubicados de
bajo de la frontera superior.

T¢C)
2.000e+01 100 150 200 2.504e+02

inllllm»tu;unllllj_“

T man México
T man Guatemala (¢ ?)

0 1 0‘00 20.00 30'00 40'00 50'00 60'00 70'00 80'00 90'00 10600 1 1&00 12:)00 13000
X (m)

Figura VI1I1.11. Distribucion de la temperatura en el sistema y temperatura de la superficie del modelo. Los

vectores representan el flujo de fluido adentro el sistema.

NaCl (mg L-1)

1.157e-3 2000 4i0IO|0| UL l6000 8000

LULLLLLI XM

1800 ~

1600 -
1400
p.-" 1200 -
|
o 1000 -
E
= 800
(8]
S 60+
400
200
0 . : R . : -
0 2000 4000 6000 8000 10000 12000

X (m)
Figura VI1.12. Distribucion de la salinidad en el sistema y concentracion en NaCl del fluido en la
superficie. Los vectores representan el flujo de fluido dentro el sistema.
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En la figura VII.13A se muestra la distribucion de la saturacion en gas del sistema, asi
como los flujos masicos de gas (representado por vectores). Para las condiciones P-T de
los bloques de inyeccidn, el fluido ya estd compuesto de una fase gas (H-O + CO>) en la
base del conducto volcénico, aunque con una saturacion muy baja (~ 8 vol%). Por otra
parte, cuando el fluido sube, la presion y temperatura disminuyen ocasionando que el CO>
sea menos soluble y que aumenta la saturacion en gas. La fase gaseosa migra
principalmente hacia el domo San Antonio, en donde el flujo de gas simulado se estimé
en 12.1 kg s%. Por el tipo de topografia de la zona, el gas migra igualmente lateralmente
descargandose en los manantiales. En el campo, esta descarga lateral se manifiesta en
forma de gases burbujeantes (‘gas libre’). Sin embargo, una parte del gas se encuentra
también en forma disuelta (‘gas disuelto’). El flujo de gas total (libre + disuelto) en los
manantiales tanto mexicanos como guatemaltecos se estimé en 0.8 kg s, flujo mucho

menor que el de la cima.

En la figura VI1.13B se muestra la distribucion del cociente molar H.O/CO; de la fase
gaseosa. En el conducto volcanico, el cociente oscila entre 0.4 y 0.6, mientras que, cuanto
mas se aleja del conducto, el cociente disminuye hasta valores cerca de cero, significando

casi la totalidad del vapor se condenso y que la fase gas esta compuesta de puro COx.

SG (vol%)
0.0e+00 4 8 12 1.8e+01 ; A
o il

H LLLLLLLI I\.le\l‘!\.l.,

mluuuuhuwlul!m B
00e+00 0.1 0.3 0.4 5.8e-01

XHZO/ XCOZ

Figura VI1.13. A. Distribucidn de la saturacién en gas (SG) adentro del sistema y representacion vectorial
de los flujos de gas; B. Cociente molar H,O/ CO- de la fase gaseosa.

7-84



CAPITULO 7. CONDICIONES INICIALES Y SIMULACION BASE

7.3.2 Comparacion entre datos simulados y observados.

En la tabla VII.4 se muestra una comparacion de los datos de salida simulados y

observados.

Observados Simulados
Caudal total man. MX (L s?) 94 93
TDS promedio man. MX (mg L) 1948 1700
Temp. promedia man. (min. -max.) MX (°C) 51 (39-63)  51.5(44-59)
Caudal total man. GT (L s?) ? 71
TDS promedio man. GT (mg L™?) &? 1650
Temp. promedia man. GT (°C) $? 54
Temperatura fumarolas (°C) 89 85
Xnzo fumarolas SA (mol%) 98.8 36.7
Xnzo0/Xco2 fumarolas SA 83 0.1
Xh20/Xcoz2 manantiales ~0 ~0
Flujo gas San Antonio (kg s™) $? 12.1
Flujo gas tot. (libre + disuelto) man. MX (kg s?) 0.51 0.76
Flujo gas tot. (libre + disuelto) man. GT (kg s?) $? 0.78
Altitud descarga man. (msnm) 1500-2500 2300
Altitud descarga fumarolas (msnm) 3500 3500
Recarga (L s}) ~ 824 415
Flujo de calor liberado por los manantiales (MW) 8.9 16.9
Flujo total de calor (MW) 26 225

Tabla VI11.4. Comparaciones de los datos de salida simulados con respecto a los observados. TDS = Solidos
Disueltos Totales; temp. = temperatura; man. = manantiales; GT = Guatemala; MX = México.

El modelo se ajusta de manera satisfactoria con los datos de caudal, TDS, temperatura de

las fumarolas, manantiales y altitudes de descarga de los manantiales y fumarolas.
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Sin embargo, se simul6 una recarga de 50% menos con respecto a la recarga reportada.
El valor de la recarga reportada fue calculado mediante datos de precipitacion pluvial del
INEGI. Ya que esta recarga consiste en una estimacion y no en una medicion directa en
el campo, no serd un criterio determinante para definir el modelo base. Se sabe que la
cuenca hidrografica del Tacana en su totalidad posee una extension de 737 km?, pero
solamente 367 se consideran como superficie de aportacion (Instituto Estatal del Agua,
Chiapas). Considerando una precipitacion media anual de 2000 mm (INEGI) y una
infiltracion de 100%, la recarga de la cuenca entera seria de 23 274 L s*. No obstante,
una fraccion del agua de lluvia se pierde via la evapotranspiracion y el escurrimiento, por
lo tanto, la infiltracion no es total. Varios factores la controlan: 1- la textura del suelo; 2-
la pendiente; y, 3- la cobertura vegetal (Chow, 1964) y se puede estimar segun la relacion
(Ec. VIL3):

I=(1-Ki)X(Kp+Kv+Kfc)xP (Ec. VIL3)

Con C, coeficiente de infiltracion; I, infiltracion (mm/afio); P, precipitacion (mm/afio),
Ki, fraccion interceptada por el follaje; Kp, fraccién que infiltra por efecto de pendiente;
Kv, fraccién que infiltra por efecto de cobertura vegetal; y Kfc, fraccién que infiltra por

textura del suelo.

Considerando los siguientes coeficientes (Chow et al., 1994):

- Kp de 0.6 para los pendientes fuertes (mayor de 7%)
- Kv de 0.18 para los bosques
- Kfc de 0.1 para un suelo compacto

- Kide 0.2 para la retencion de la lluvia por el follaje de un bosque denso

Se calculd una infiltracién de 20% para la cuenca hidrografica del Tacana lo que
corresponde a una recarga de 4654 L s, Sin embargo, el modelo solo se extiende sobre
65.5 km2. Tomando en cuenta tnicamente la superficie del modelo, la recarga se estima

en 824 L s contra 415 L s para la simulada.

El cociente molar H.O/CO> simulado (0.1) de la fase gas descargadndose en el domo San
Antonio no concuerda con el cociente observado (83). Las fumarolas del domo estan
compuestas de 98.8 mol% de vapor de agua mientras su composicion simulada presenta

menos de 1 mol% de H>O(). Esa discordancia se debe, entre otros, a la distribucion de la
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temperatura simulada adentro del sistema. De hecho, la presion simulada en los blogques
debajo de los de frontera representando el domo San Antonio es de 3 bares. Bajo esa
condicion de presion, el agua entra en ebullicion llegando a una temperatura de 133 °C
(Ten = ([1/To] — [RIN(P/Po)/AHvap)?, ecuacion de Clausius-Clapeyron). No obstante, la
temperatura simulada debajo el domo es menor de los 128 °C, la cual no es suficiente
para tener el agua en fase gaseosa. Por lo tanto, esta fase en la cima solo contiene CO..
La relacion entre la temperatura y el cociente molar de H>O/CO: se observa en la figura
VI1.14. El cociente mas alto obtenido es de 0.58 correspondiendo a una concentracion de
36.7 mol% de H20, la cual es significativamente menor a la concentracion observada en

las fumarolas del domo San Antonio (~ 98.8 mol%).

00e+00 0.1 03 04 5.8e-01
SG
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Figura V11.14. Evolucion del cociente molar H,O/CO; (linea discontinua) en funcién de la temperatura
(linea continua) sobre un perfil vertical (linea discontinua negra en la malla).

Por otro lado, los manantiales con una temperatura maxima de 63 °C presentan una fase
gaseosa compuesta de puro CO2 que se descargan en forma de gases burbujeantes. El
cociente molar H.O/CO> de la fase gas de los manantiales obtenido con la modelacion es
casi nulo, lo que implica que esta fase estd compuesta solo de CO». Por lo tanto,

contrariamente al resultado X+20/Xco2 de la fase gas del domo SA que no corresponde a
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las observaciones directas, el resultado de este pardmetro para los manantiales coincide a
los datos observados. La relacion entre el cociente molar y la temperatura seré discutida
mas en detalle en el subcapitulo 8.3.

El flujo de gas total de los manantiales observado en el campo es de 0.51 kg s, se calculo
multiplicando la concentracion promedio de gas total de los manantiales (0.124 mol kg
1y, empleando el método de Taran et al. (2005) (ver subcapitulo 3.2.2), con el caudal total
de los manantiales (94 L s). El flujo total de gas de los manantiales simulado con
TOUGH2 es de 0.8 kg s, el cual se encuentra en el mismo rango de valor que el flujo
observado (0.51 kg s%). Sin embargo, si se toma en cuenta los flujos de gas libre y de gas
disuelto por separado y no el flujo de gas total, los valores simulados no se ajustan a los
flujos observados. El flujo de gas libre simulado es de 0.1 kg s contra 0.44 y el flujo de
CO; disuelto simulado es de 0.66 kg s contra 0.05. Lo anterior se explica por la
discretizacién de la malla. De hecho, como la frontera superior es fija, se toman en cuenta
los valores de los blogues debajo de la frontera y, al tener un tamario de 100 x 100 m, la
presion que se encuentran en esos blogques no es de 1 bar, pero sube hasta 7 bares. A esas
presiones, el CO2) es mas soluble y, por lo tanto, el flujo de CO- disuelto es més alto.
Utilizando la ley de Henry, pudimos calcular la solubilidad méxima del CO2 a 1 bar y
51.5°C (temperatura simulada de los manantiales), la cual es de 0.313 M. Multiplicando
este valor por el caudal simulado, se obtiene el flujo de CO> disuelto a 1 bar, lo cual es
de 0.13 kg s, acercandose al valor observado.

En relacion con los flujos de gas emitidos por el domo San Antonio, se simul6é una
emision de 12.1 kg de gas s**. Debido a que se dispone solamente del flujo difuso de gas
del domo San Antonio (~1 kg s%) y que no existen datos de flujo de gas emitido por las
fumarolas, no se pudo hacer una comparacion directa de los datos simulados con las
observaciones. Por lo tanto, se utilizé el flujo total de calor advectivo (ver capitulo 4) para

estimar el flujo de gas liberado en el domo SA y compararlo con el flujo simulado.

Se estimo el flujo total de calor advectivo profundo en 26 MW. EI calor profundo se
libera por conduccidn, adveccion, evaporacion y radiacion en las fumarolas, manantiales
y zona de desgasificacion difusa. El flujo de calor liberado por los manantiales y por la
desgasificacion difusa se estim6 en 9.5 y 4.3 MW, respectivamente. Por lo tanto, de los
26 MW, 11.2 son liberados por fumarolas y perdidos por conduccién. Debido a que el
calor perdido por conduccion no es conocido y partiendo de que no es significativa por la

alta permeabilidad de la roca andesitica componiendo el reservorio, se realizd una
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estimacion del flujo de gas emitido por las fumarolas y, en consecuencia, esta estimacion
sera determinada como un valor méximo. Considerando la conduccion nula, se puede
obtener el flujo de las fumarolas dividiendo los ~11.2 MW restantes por el calor latente a
89°C de las fumarolas (= 2283 kJ kg™) (Chiodini et al., 2001; Chiodini et al., 2005;
Chiodini et al., 2015). El flujo de gas saliendo de las fumarolas se estima en 4.9 kg s.
Tomando en cuenta el flujo de gas difuso del domo SA (~1 kg s™) y del campo fumardlico
reactivado en 1986 (~1 kg s™), el flujo total de gas (difuso + fumarolas) emitido es de
~6.9 kg s*. Este valor es practicamente dos veces menor que el flujo simulado con
TOUGH2 (~12.1 kg s%). No obstante, no se midieron los flujos de gas difuso en toda el
area de la cima y, ademas, se sabe que el flujo total de calor advectivo es minimo (ver
capitulo 4). Por lo tanto, el flujo total de gas emitido por la cima es probablemente mayor
a6.9kgs?

El flujo de calor advectivo simulado liberado por los manantiales se estim6 en 16.9 MW,
el cual es casi el doble del valor observado (8.9 MW). Sin embargo, dado que existen
grupos de manantiales desconocidos, el flujo de calor observado es probablemente
superior de 8.9 MW y se podria acercar al valor simulado. El flujo total de calor simulado
en la base del conducto es de 225 MW el cual incluye el aporte advectivo asi que
conductivo. Este valor es mucho mas elevado que el valor observado (26 MW). Sin
embargo, nuestro modelo toma en cuenta el flujo de fluido profundo y el aporte
conductivo, mientras que se estimo el potencial geotérmico profundo a partir del flujo de

fluido descargado por los manantiales (Capitulo 4).

7.3.3 ¢Manantiales guatemaltecos?

Como ya fue mencionado en el subcapitulo anterior, no existe informacion con respeto a

la presencia de manantiales en la parte guatemalteca del Tacana.

Sin embargo, se conocen volcanes (p. ej. Ticsani, Ubinas, entre otros) que presentan, al
igual del Tacan4, una disimetria del basamento (Byrdina et al., 2013) y, por lo tanto, un
flanco maés alto que el otro. Por lo anterior, dentro del sistema, el fluido fluye hacia las
partes bajas del volcan y no se encuentran en manantiales en la parte alta de la disimetria.
En conclusion, se podria pensar que no existe descarga de fluido del lado guatemalteco
del volcan. No obstante, los resultados de la modelacion contradicen esta hipotesis. De
hecho, se simuld una descarga de 71 L s en el flanco guatemalteco. Entonces, la
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diferencia de altura no es el Unico pardmetro que puede controlar la descarga del fluido
en los flancos. En el caso del Tacan4, el contacto litoldgico entre el basamento y la roca
andesitica aflora en superficie lo que induce un camino preferencial al fluido para
descargarse en superficie incluso si existe una dismetria de los flancos. EI modelo de
Byrdina et al. (2013) no presenta contacto entre dos litologias diferentes, lo que podria
explicar la no presencia de descarga de fluido en el flanco més alto. Los manantiales
simulados presentan temperaturas, TDS, flujos de gas y caudales similares a los
manantiales mexicanos (Tabla VII.4). Si las condiciones hidraulicas del flanco
guatemalteco se asemejan a las condiciones planteadas en nuestro modelo, el potencial
geotérmico del sistema hidrotermal profundo doblaria y pasaria de 26 MW a,
practicamente, 50 MW.

7-90



Capitulo 8. ANALISIS DE SENSIBILIDAD

CAPITULO 8.ANALISIS DE SENSIBILIDAD

8.1 EFECTO DE LA PERMEABILIDAD .....ccitiitiiaiiiesiieesteesieeesiessnseesseessseessessssesssessnseses 8-91
8.2 EFECTO DE LA SOBREPRESURIZACION .....ccuviiiiieitiiiieesieesieesieessseessessaeessnssnseeses 8-95
8.3 EFECTO DE LA TEMEPRATURA ....utttiitiite ittt esiteeastieeassseeassseeassseeassaeesssessnssesansenesnes 8-97
8.4 EFECTO DE LA FRACCION MOLAR DE CO2 -..ceiuvieteiaieeenieesiteesieeseessiessseesseesnseenes 8-98
8.5 ESCENARIO DE AUMENTO DE ACTIVIDAD VOLCANICA.......ccoiveiiiiiieiiesiieesinens 8-102

En este capitulo, se presenta un andlisis de sensibilidad de varios pardmetros. En
especifico, se simula la respuesta del sistema (recarga, descarga, flujos de gas, cociente
molar H.O/COy, flujos de CO- disuelto, distribucion de la temperatura) a los cambios de
valores de permeabilidad, sobrepresurizacion, temperatura del reservorio profundo y
fraccion molar de CO.. Para analizar la influencia de cada parametro, se parte con el
modelo base y se modifica solamente el parametro a estudiar. Por ejemplo, cuando se
analiza la sensibilidad a la permeabilidad, los otros parametros se quedan inalterados.
Para cada analisis de sensibilidad, la comparacion de los escenarios se realiza tomando

los resultados de cada uno a 110 afios de simulacién.

8.1 EFECTO DE LA PERMEABILIDAD

El proposito de este subcapitulo es entender la influencia de la permeabilidad sobre los
flujos de calor y masa en el sistema vy, asi, definir su valor. Se tomaron en cuenta 5
escenarios (a, b, ¢, d y e): (a y d) presentan un conducto volcanico con la misma
permeabilidad que el horizonte volcanico, pero los dos escenarios tienen valores
diferentes (Tabla VI111.1). El sistema se encuentra gradualmente méas impermeable yendo

del escenario ‘a’ al escenario ‘d’. El escenario ‘c’ corresponde a la simulacion base.
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Escenarios a b c d e
Basamento 1018 108 1018 1018 1018
Horizonte Volcanico 108 510 10 10 10
Conducto 1018 108 510 10 5107

Tabla VI111.1. Permeabilidades (m?) utilizadas en los diferentes escenarios de simulacién. En los escenarios
a 'y d, el conducto volcanico presenta la misma permeabilidad que el horizonte volcanico.

En la figura VII11.1, se muestran la respuesta del sistema, con respeto a la distribucion de
la temperatura y flujo de agua, al cambio de permeabilidad. Los resultados obtenidos

presentan diferencias notables entre los 4 escenarios.

T¢C
1.9e+01 50 100 150 200 2.5e+02 a b
T

R=44201Ls?
D=1060Lsiis -

R=7560Ls%

R=415Ls?
D=93Ls?

R=367Ls?
D=91Ls?

Figura VIII.1. Distribucion de la temperatura y representacion de los flujos de agua (vectores) de cada
escenario. R = recarga; D = descarga.

El escenario ‘a’ presenta una recarga de 7650 L s, valor muy elevado con respeto a la
recarga inferida (~824 L s™). La descarga es también anormalmente elevada (1260 L s2).
De igual manera, el escenario ‘b’ estd caracterizado por una recarga (4420 L s') y
descarga (1060 L s*) afuera de los valores observados. Recargas tan altas se explican por
la alta permeabilidad del horizonte volcéanico y, por consiguiente, una recarga elevada
implica una descarga elevada. Ademas, en esos dos escenarios, se observa que los flujos
térmicos y de agua se descargan en la parte baja de los flancos y la parte somera no se
calienta. Este fendmeno se debe a la alta topografia del volcan. De hecho, la presion es
maxima debajo la cima en todos los modelos, pero este maximo aumenta cuando la
recarga aumenta. Por lo tanto, en los casos de alta recarga como en los escenarios a 'y b,
una sobrepresurizacion de 380 bares impuesta en los bloques de inyeccion no genera un
gradiente de presién bastante importante para vencer la gravedad del propio fluido e
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inducir un flujo ascendente de los fluidos hacia la parte alta del conducto y, por lo tanto,

calentar el sistema somero.

El escenario ‘d’ equivale a la simulacion base (escenario ‘c’), pero con un conducto
volcanico menos permeable con respeto al horizonte volcanico. La diferencia principal
entre ambos escenarios se refleja en la distribucion de temperatura (Fig. VIIIL.1). El
conducto mas permeable del escenario base ‘c’ cree un camino preferencial a la fase gas,
la cual se descarga en el domo San Antonio y, por lo tanto, el sistema se calienta de
manera mas eficiente. Otra diferencia notable cuando el conducto y horizonte volcanico
tienen la misma permeabilidad se observa en la figura VII11.2. EI comportamiento de la
fase gas en un lapso de 50 afios tiende a subir de manera vertical, debido a que el
basamento es muy impermeable. Una vez llegando al horizonte volcanico, sin la presencia
de un conducto mas permeable, la fase gas empieza a desviarse hacia los flancos (100 y
150 afios) para descargarse a una altitud (~3000 msnm) mas baja que la altitud del domo
San Antonio (~3500 msnm). Esta desviacién ocurre cuando no existe un camino
preferencial (zona més permeable) y se debe a la variacion de la presion, la cual esta
directamente relacionado a la topografia.

SG (V/V)
000000 0035 007 on

50 afos 100 afios

150 aiios 200 afos

Figura VII1.2. Evolucion temporal de la saturacion en gas adentro del sistema del escenario ‘d’.

El escenario ‘e’ es el mas impermeable de los 5 escenarios y se utilizd para poner en
evidencia la influencia de la permeabilidad sobre la conveccion y, por lo tanto, sobre el

tiempo de evolucion del sistema.
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T¢O)
20e+0150 100 150

1 afio 200 aios

900 afios 1200 afios

Figura VI111.3. Evolucion temporal de la temperatura adentro del sistema del escenario ‘e’.

Permeabilidades més bajas disminuyen la conveccion de calor y fluido en el sistema. Por
lo tanto, el sistema evoluciona menos rapido. De hecho, para obtener una distribucion de
temperatura y saturacion en gas en el escenario ‘e’ similar a la distribucion de la
simulacion base (‘c’), se necesitaron 1200 afios contra 110 (Fig. VIIL.3 y Fig. VIIL.4). De
la misma forma, la recarga (<52 L s) y descarga (~13 L s) se encuentran bajas con
respeto a los valores reportados debido a la baja permeabilidad.

SG (V/V)
000400 0.04 008 012 01618001

50 afos 110 afios

500 afios 1000 afios

Figura VII1.4. Evolucion temporal de la saturacion en gas dentro del sistema del escenario ‘e’.

En conclusion, (1) se asigné una permeabilidad de 10* m? al horizonte volcanico de la
simulacion base dado que una permeabilidad mas baja induce una tasa de recarga muy
elevada (> 4000 L s™) con respeto a la recarga observada (~824 L s) y, en cambio, una
permeabilidad mas alta disminuye la conveccién de fluido por lo cual el sistema
evoluciona lentamente; (2) se definié un conducto volcanico mas permeable para modelar
una descarga de gas en el domo San Antonio y ajustar la temperatura simulada de las

fumarolas respecto a las observadas de manera directa.
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8.2 EFECTO DE LA SOBREPRESURIZACION

Serpen et al. (2000) pusieron en evidencia mediante medidas de presiones en pozos
geotérmicos, sistemas hidrotermales sobrepresurizaciones que llegan hasta los 380 bares
(~ 40% de sobrepresurizacion ‘SP’ con respeto a la presion hidrostatica) (18% SP en
Kizildere; 15% SP en Broadlands; 10-40% SP en Yellowstone). Por consiguiente, se
simularon 4 casos: el escenario ‘a’ con una sobrepresurizacion de 10% lo que corresponde
a una presion de 300 bares en los bloques de inyeccion, el escenario ‘b’ con una SP de
20% lo que corresponde a una presion de 320 bares en los bloques de inyeccion, el
escenario ‘c’ con una SP de 30% definida con una presion de 350 bares en los bloques de
inyeccion, y el escenario ‘d’, el cual corresponde a la simulacion base con una SP de 40%
(380 bares). La influencia de la sobrepresurizacion se analizd en respuesta a la
distribucion de temperatura y saturacién en gas y a los flujos de agua.

La sobrepresurizacion tiene un efecto notable sobre la recarga (Fig. V111.5). De hecho,
una sobrepresurizacion menor induce un gradiente de presion menor dentro del sistema.
Dado que el flujo de inyeccion de agua sigue la ley de Darcy y, por consiguiente, es
directamente proporcional al gradiente de presion (ver Ec. V1.2), el flujo de inyeccion va

disminuyendo del escenario ‘d’ al escenario ‘a’.

En el escenario ‘a’, no se observa ningtn flujo de inyeccion. Dado que, no hay ninguna
fuerza opuesta a la gravedad, la recarga es maxima (~740 L s) y llena todo el sistema
hasta la base del conducto en donde se nota un flujo negativo (~-105 L s%). Por lo anterior,
las partes permeables del sistema (conducto y horizonte volcanico) se enfrian en su
totalidad mientras el basamento no presenta modificaciones del gradiente de temperatura

inicial ya que su baja permeabilidad impide cualquier adveccién de fluido.

En el escenario ‘b’, una sobrepresurizacion de 20% permite generar un flujo de inyeccion
de 95 L s, pero este ultimé sigue siendo demasiado bajo para disminuir de manera
notable la recarga. Por lo tanto, ya que la presién debajo del domo SA sigue muy alta, el
flujo de fluido es desviado hacia los flancos en donde la presion es menor. El fluido esta
confinado en el conducto hasta encontrar el contacto entre el horizonte volcanico mas
permeable y el basamento en donde se desvia. El calentamiento del sistema sigue el flujo

de agua inyectado debido a que el flujo de calor se hace de manera advectiva. En cambio,
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en la cumbre en donde la recarga ocurre, el sistema se enfria totalmente por la entrada de

fluido a 20°C (temperatura asignada en los bloques infinitos de la frontera superior).

La descarga del escenario ‘a’ (73 L s1) es mas baja que la del escenario ‘b’ (168 L s?) a
pesar de que su recarga es mas alta. Lo anterior se debe a que una sobrepresurizacion de
10% no compensa la gravedad y, por lo tanto, no se observa un fluido ascendente en los

blogues de inyeccion que viene alimentar la descarga en los manantiales.

Por ultimo, una sobrepresurizacion de 40% genera un flujo de inyeccion bastante alto
induciendo un calentamiento significativo de la parte superior del sistema. Este es el tnico
escenario que permite simular temperaturas iguales a las temperaturas observadas
(~90°C) en el domo San Antonio y una descarga (93 L s) igual que la descarga reportada
(94 Ls™.

1o R=7401s" a(10%) R=702Ls1 b (20 %)
171es0150 100 150

D=73Ls!

320 bares ||l Finy=95Ls%*

R=594Ls" c(30%) d (40 %)

350 bares ||l Finy= 144Ls?* - 380 bares | | Finy=160Ls?

Figura VI11.5. Influencia de la sobrepresurizacion sobre la distribucion de la temperatura y los flujos de
agua adentro del sistema. R = recarga; D = descarga; F iny = flujo de inyeccién.

La saturacion en gas de los diferentes escenarios sigue los vectores de flujo de agua (Fig.
VIIL.6). En los escenarios ‘a’, no se forma ninguna fase gaseosa ya que una
sobrepresurizacion de 10% no permite generar inyeccion de fluidos. Un fluido bifésico
se forma en el conducto del escenario ‘b’, pero ninguna descarga de gas puede ser
observada en el domo San Antonio y la descarga en gas libre y CO> disuelto en los
manantiales es infima. En los escenarios ‘c’ y ‘d’, el fluido sube en el conducto hacia
profundidades mas superficiales y forma un fluido bifasico que ocupa una zona mas
amplia del sistema. El fluido bifésico del escenario ‘d’ presenta una fraccion volumétrica

en gas mas importante que la fraccion del escenario ‘c’ y, de la misma forma, un flujo de

gas mas alto en la cima.
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G (v/Y) Frus=0kg s 10% Fros=0kg s 20%
0.00e+00  0.04 0.08 0.12

0.161.84e-01

Foas tibre = 1.2e%kgs?
CO, dis. = 0.08kg s*

Fgas tor. (dis +libre) = 0 kg s

Fps=6.2kg s 30% Foos=12.7kg s 40 %

Foos iiore = 0. 07 kg s
CO, dis. = 0.98 kg s

Foas tiore = 0.1 kg s
CO, dis. = 0.66 kg s

Figura VII1.6. Influencia de la sobrepresurizacion sobre la distribucion de la fraccion volumétrica de gas
adentro del sistema.

8.3 EFECTO DE LA TEMPERATURA

Se estimé la temperatura del sistema profundo a 250°C con la ayuda de geotermdmetros
de solutos y gas. De esta estimacion, se decidié variar la temperatura de +50°C en la base
del conducto para analizar la influencia de la temperatura en respuesta al cociente molar
H.O/CO..

Se muestra en la figura VII1.7 una comparacion de la distribucién de la temperatura con
la distribucion del cociente molar H.O/CO, para cada escenario en un tiempo de
simulacion de 110 afios (200°C, 250°C y 300°C).

1¢0) XH20/XCO2

200°C 0.0e+00 10 20 30 40 4.7e+01 200°C

Xuzomax. =17.3 mol%

250°C

Xuzomax. = 36.7 mol%

300°C

S - Xuzomax. =97.9 mol%

Figura VII1.7. Influencia de la temperatura sobre el cociente molar H,O/CO,. Para los escenarios 200°C y
250°C, se realiz6 un zoom de la escala del cociente molar ya que presentan valores significativamente
menores del escenario a 300°C.
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En el primer caso, el cociente molar H>O/CO2 méximo es de 0.215 lo que corresponde a
una fraccion molar de H20(g) de 17.3 mol%. Este valor maximo se observa en la parte
superior de la zona de maxima temperatura (200°C). De hecho, la solubilidad de un gas
depende también de la presion. Un gas a temperatura constante es mas soluble a alta
presion, es decir mayor profundidad. Lo anterior explica porque la fraccion molar de
H20(g) es menor de 17.3 mol% en la base del conducto adn si el fluido tiene también una
temperatura de 200°C. Alejandose de la zona de méaxima temperatura, el vapor de agua
empieza a condensarse por la disminucion de temperatura. La fase gaseosa se compone
solamente de COz(g) Y el cociente molar se acerca a cero. Ademas, bajo el esquema de un
escenario donde se simula una temperatura profunda de 200°C, manantiales y fumarolas
del domo SA no presentan temperaturas similares a las temperaturas observadas (45°C
contra 89°C).

El segundo caso corresponde a la simulacion base. Como ya se menciond, en un escenario
que considera una temperatura profunda de 250°C reproduce perfectamente la
temperatura de los manantiales y de las fumarolas de la cima. Sin embargo, el cociente
molar H.O/CO3 no se ajusta a los datos observados. La fraccion molar méxima de H>O)

obtenida es de 36.7 mol% mientras la observada es de 98.8 mol%.

Para poder ajustar la fraccion molar de H2O(y), se necesitd aumentar la temperatura
profunda de 250 a 300°C. En este caso, se observa una fraccion molar de H2O(q) de 97.8
mol% justo por debajo del domo San Antonio. No obstante, se pierde el buen ajuste de la
temperatura simulada con las observadas ya que se simularon temperaturas cerca de
300°C en los bloques superficiales que representan las fumarolas del domo SA. Por esta
razén se decidi6 asignar una temperatura de 250°C al sistema profundo en la simulacion
base.

8.4 EFECTO DE LA FRACION MOLAR DE CO-

En sistemas hidrotermales cuya concentracion en CO: es controlada por minerales como
silicatos Ca-Al, la fraccion molar de CO2 es menor de 10 mol% y, en la mayoria de los
casos, menor de 5 mol% (Giggenbach et al., 1991). Por lo tanto, se simularon 4 escenarios
con distintas fracciones molares de CO; en la inyeccion (Fig. V111.8): (a) una fraccion de
1 mol%; (b) una fraccion de 2 mol%; (c) una fraccién de 4 mol%; y (d) una fraccion molar

de 5 mol% lo que corresponde a la simulacién base.
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1 mol% F . gas libre =1.5 kg s* F. Gas libre = 5.2 kg s* 2 mol%
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Figura VII1.8. Analisis de sensibilidad a la fraccion molar con respuesta a la saturacion en gas y a los
flujos de gas libre y disuelto.

Una respuesta notable del sistema a la variacion de la fraccién molar de CO; se encuentra
en la profundidad a la cual se forma el fluido bifasico. En la figura VII1.8, se observa que
la fase gas se forma cada vez méas superficialmente en el sistema con la disminucion
progresiva de la fraccion molar de CO». Lo anterior se explica por la dependencia de la
solubilidad del CO- a temperatura y presion. En la figura V111.9, se observa que el CO-
disuelto de un fluido compuesto de 5 mol% de CO> empieza a exsolverse a una presion
de 380 bares, dicha presidn corresponde a una profundidad de 3800 m, es decir, la base
del conducto. Ahora bien, cuando la concentracion de CO disuelto de un fluido
disminuye, su presion limite de solubilidad (~ 380 bares) igualmente disminuye (a
temperatura constante), lo que corresponde a profundidades progresivamente mas

superficiales (Fig. V111.9)

8.0 < -0
CO, in Aqueous Phase at 250°C /0 %
70 /z vertical P ") ‘ L 500
6.0 1 mol% o £
X 5.0 2 mol% L 1500 g
L a0 T S
O o= + 2000 'g
= 30 _ 2
® Thkenouchi & Kennedy (1964) F2s00 O
2.0 @ Thdheide & Frank (1963) 4 mol% o
1 X Malinin (1959) - 3000
1.0 O Tlikenouchi & Kennedy (1965)
1 F 3500
0.0 , =

0 l 100 260 l 360 460 560 660 0 50 100 1 200 20 0 30 5mol%
P (b
Pressure (bar) Al

Figura VI11.9. Limite de solubilidad del CO a 250°C en funcién de la presion (tomando de Spycher &
Pruess, 2010) y perfil vertical de presion dentro del conducto volcénico.
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Asi mismo, los 4 escenarios se distinguen por el flujo de CO; disuelto emitido en los
manantiales (Fig. V111.8) con un valor de 2.2 kg s** para el escenario a, 1.2 kg s para el
b, 0.72 kg s para el ¢ y 0.66 kg s para la simulacion base. Para entender este fenémeno,
es necesario explicar las nociones de permeabilidad efectiva y relativa. Sabemos que un
fluido fluye en un medio poroso siguiendo la ley de Darcy. Sin embargo, ésta Gltima fue
definida para un fluido monofasico. Por lo tanto, se introdujo el termino de permeabilidad
relativa para extender el uso de la ley de Darcy a fluidos multifasicos (Ec. VIII.1). La
permeabilidad relativa se define como el cociente de la permeabilidad efectiva de una
fase i con una saturacién dada entre la permeabilidad absoluta de la fase i en condiciones
de saturacion total (Ec. VI11.2). Su valor adimensional permite comparar la capacidad de
una fase para fluir en un medio poroso con la presencia de otras fases ya que la presencia

de maés de una fase limita el flujo (por ejemplo, el flujo de gas en un reservorio compuesto

de gas y agua).

Ki
a=—"7 (VP — pg) (Ec. VIIL.1)
Ky ="1/ K (Ec. VII1.2)

Con q;, el flujo; Ip, el gradiente de presion (Pa m™); , viscosidad (Pa s); p, la densidad
del fluido (kg m3); g, la gravedad (m s); K;, permeabilidad efectiva de la fase i con una
saturacion determinada (m?); K,, permeabilidad relativa de la fase i (sin unidad); K,

permeabilidad absoluta (m?).
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Figura VIII1.11. Evolucién de la permeabilidad relativa de un gas en un sistema agua-gas en funcion de la
saturacion en gas (tomado de Shi et al., 2013).

Cuando la saturacion de una fase disminuye, su permeabilidad relativa disminuye y, en
cambio, la permeabilidad relativa de la fase en competicion aumenta, lo que implica un
aumento en su flujo (Figura VVI11.11). En nuestro caso, dado que la saturacion en gas del
sistema disminuye del escenario 5 mol% al escenario 1 mol%, la permeabilidad relativa
de la fase liquida aumenta. Por lo tanto, el CO> se transporta de manera mas eficiente en

forma disuelta cuando disminuye su fraccion molar.

Por el contrario, el flujo de gas libre en el domo SA aumenta con la aumentacion de la
fraccion molar de CO.. Anteriormente se menciondé que la fase gas simulada debajo de la
cima esta compuesta de puro CO2() debido a la condensacion del vapor de agua. En
consecuencia, el flujo de gas liberado en la cima se resume en un flujo de puro COzq) v,
ya que el flujo de un gas x es directamente proporcional a la concentracion de este gas,
los escenarios de 1y 2 mol% estan caracterizados por flujos de gas menores (1.5y 5.2 kg

s1, respectivamente) de los escenarios 4 y 5 mol% (10.5 y 12.7 mol%, respectivamente).
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Figura VI1I1.12. Distribucién de la saturacion en gas y representacion de los flujos de agua (vectores
blancos). R = recarga; D = descarga; F iny = flujo acuoso de inyeccion.

Otro punto interesante que se observa en la figura VI11.12 es el control de la recarga por
la fraccion molar de CO2. De hecho, como ya se menciond, cuando la saturacién en gas
del sistema va disminuyendo con la disminucion del contenido en CO», la permeabilidad
relativa de la fase liquida aumenta y su flujo también. Es la razén por la cual el flujo de
inyeccion del escenario 1 mol% es de 919 L s y va disminuyendo progresivamente hasta
el escenario de 5 mol%. Por lo tanto, debido a que la fuerza ejercida por la inyeccion
disminuye del escenario 1 mol% al 5 mol%, la recarga aumenta. En conclusién, no
solamente la sobrepresurizacién y la permeabilidad permiten controlar la tasa de recarga,

otro factor que se vuelve muy importante es la saturacion en gas.

Se utiliz6 una fraccion molar de 5 mol% de CO: en la simulacion base porque éste Gltimo
presenta el mejor ajuste a los datos observados de flujos de gas total en los manantiales y
en la descarga. Dado que el flujo de gas total observado en la cima no fue medido, su
valor simulado no fue un criterio de eleccién para determinar la fracciébn molar de la

simulacion base.

8.5 ESCENARIO DE AUMENTO DE LA ACTIVIDAD
VOLCANICA

En este subcapitulo, se simuld un aumento de la actividad volcénica del Tacan4, esta
ultima se puede presentar de muy diversas formas, por ejemplo, un aumento de los sismos
vulcano-tectonicos y de las exhalaciones o una deformacion del edificio volcanico. Dado
que el objetivo de esta simulacion es definir un lugar de monitoreo eficiente de los flujos

de CO., se decidio modelar el aporte de un nuevo pulso de magma en la camara
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magmatica lo que genera una aumentacion de la concentracion en CO,. Primero, se
efectud la simulacion con los valores iniciales definidos en la simulacion base por 400
afios. Después, se simuld una época de inestabilidad correspondiendo a un aumento de la
fraccion molar de CO2 de 5 a 10 mol% por 1 afio, seguido de un proceso de estabilidad
regresando a los valores iniciales de 100 afos. Paralelamente, se realiz6 la simulacion
base por 501 afios con el fin de establecer una curva de referencia. Los resultados se
encuentran en las figuras VIII.13 Ay B.

En la figura VI11.13 se muestra la evolucion temporal del flujo de gas total descargado en
los manantiales (Fig. VIII.13A) y en el domo SA (Fig. VIIIL.13B) refiriéndose a un
escenario de aumento de la actividad volcanica. De la misma forma se observa la
evolucion temporal del flujo de gas en un estado no perturbado del sistema. Estos valores
sirven de referencia para analizar la magnitud de la variacion de los flujos de gas causada
por el aumento de la fraccion molar de CO.. El aumento de la actividad volcanica se
refleja de manera notable en el flujo de gas total emitido en el domo SA, el cual se
quintuplica y alcanza un valor maximo de 50 kg s* después de 1 afio con respeto al inicio
del periodo de inestabilidad. En cambio, el flujo de gas total descargado en los
manantiales sufre de una perturbacion insignificante pasando de un valor inicial de 1.7288
kg st a un méaximo de 1,7555 kg s. Esta variacion de 1.5% ocurre en la realidad, pero
no se puede ver ya que se encuentra dentro del error de medicion que se puede obtener
tanto en el muestreo de los gases como en su andlisis. Ademas, la perturbacidn se observa
después de 7 afios con respeto al inicio del aumento de la concentracion de COz debido a

la permeabilidad mas baja del horizonte volcanico con respeto al conducto volcanico.

En la figura VIII.13A, se observa que el flujo de gas total en los manantiales regresa a un
valor menor con respecto al valor inicial después del regreso al periodo de estabilidad.
Este fendmeno se debe a la disminucion del flujo de inyeccion del fluido magmatico
durante el afio de aumento de la actividad causado por el aumento de la permeabilidad

relativa de la fase gas.

8-103



CAPITULO 8. ANALISIS DE SENSIBILIDAD

Gas libre man. con aumento actividad
- Gas libre man. estable
— CO3 disuelto man. con aumento actividad

2 A CO5 disuelto estable
Gas total man. con aumento actividad
Gas total man. estable
2,0 - =
407 anos Tt
—_ A
3
» 15 4
O
4
A
1= il
2 1,0
L
0,5 4
Aumento de la fraccion
molar de CO2
0.0 ettt —
0 100 200 300 400 500
t (anos)
60 Con aumento de la actividad
B — @stable
s, B0 401 ahos ———=>
S
(7))
A
(1]
.g 30 .
(3]
-
8
» 20 +
(1]
A A
I.l- 10 -
Aumento de la fraccion
molar de CO2
0 a . * : T . * . * T * * . * T * * * ——
0 100 200 300 400 500
t (anos)

Figura VI111.13. (A) Evolucion temporal del flujo de gas total (libre + CO; disuelto) de los manantiales.
(B) Evolucion temporal del flujo de gas total emitido en la cima, tanto por el caso de aumento de la actividad
como por el caso de estabilidad.
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Por altimo, se realizé una simulacion tomando en cuenta un aumento de la fraccion molar
de CO», asi como, de la sobrepresurizacion pasando de 40 a 60%. Como resultado, la
variacion de flujo de gas en el domo SA se mantiene igual con un flujo de gas maximo
de 50 kg s en un afio, después del inicio de la etapa de inestabilidad. Mientras que, la
variacion en los manantiales es ligeramente mas notable pasando de 1.72 a 1.82 kg s,

sin embargo, es una variacion poco significativa.

En conclusion, la instalacion de una estacion de mediciones continuas del flujo de CO-
en el domo San Antonio seria muy recomendable para el monitoreo de la actividad del

Tacana.
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La segunda parte del presente trabajo se enfocd a la modelacion numérica de los flujos de
masa y energia que ocurren dentro del sistema hidrotermal del volcan Tacana con la ayuda
del cédigo TOUGH2/ECO2N. El conocimiento de esos parametros es importante para
Ilevar a cabo un monitoreo fiable de los riesgos volcanicos. De hecho, colapsos de flancos
son frecuentes en estratovolcanes y no son siempre asociados a erupciones magmaticas.
Deslizamientos por alta presion de los fluidos en los poros de la roca o por alteracion

avanzada ya se registraron (Reid, 2004).

Para tal motivo, se elabor6 un modelo conceptual del sistema volcanico-hidrotermal del
Tacana en el cual definimos 3 unidades litologicas: (1) un basamento, (2) el horizonte
volcanico para representar el reservorio, y (3) un conducto volcanico debajo del domo
San Antonio. El sistema probablemente es mas heterogéneo que el simulado, es decir que
cuenta con presencia de fracturas y permeabilidades anisotropicas de la roca, y por lo
tanto, nuestro modelo no es una solucion unica. Sin embargo, nos permite reproducir de

manera satisfactoria los datos de campo. Se obtuvo que:

= El basamento es compuesto de granitos y granodioritas muy poco permeable (10°
8 m?). Por consiguiente, en esa unidad, el flujo de energia ocurre de manera
conductiva y no se observa flujo de masa. El horizonte volcanico que alberga el
sistema hidrotermal presenta una permeabilidad de 10" m?. Esa unidad siendo
permeable a los flujos de masa, el flujo de energia ocurre de manera advectiva.
El conducto volcanico es muy permeable (5.104 m?).

» El sistema esté alimentado por un fluido que tiene una temperatura profunda de
250°C y compuesto de 5 mol% de COz(g y una salinidad de 8000 mg L. Este
fluido profundo sufre fendmenos de dilucion con el agua metedrica que ocurren
adentro del sistema.

= El sistema presenta una sobrepresurizacion de 40% con respeto al gradiente de
presion hidrostatica, lo que genera un flujo ascendente (inyeccion) del fluido

magmatico profundo.

El modelo numérico se obtuvo por medio del andlisis de sensibilidad del sistema a la
variacion de diversos parametros (datos de entrada) tales como permeabilidad,

temperatura profunda, sobrepresurizacion y fraccion molar de CO.. Se determind que:
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= Recargay descarga estan controlados por la permeabilidad, la sobrepresurizacion
y la fraccion molar de CO: del fluido magmatico profundo. Una alta
permeabilidad y una baja sobrepresurizacion generan una alta recarga y, de igual
manera, una alta descarga. Por lo tanto, el sistema se enfria totalmente dado que
la alta recarga limita el desarrollo de celdas de conveccion del fluido profundo.
La recarga depende de la permeabilidad relativa de la fase gas. Una alta
concentracion de CO> disminuye la permeabilidad relativa del agua y, por
consiguiente, su tasa de inyeccion. Mientras el flujo de inyeccion disminuye, la
recarga aumenta.

= EIl cociente molar H2O/CO> de las fumarolas esta controlado por la distribucion
de temperatura, la cual depende de la temperatura a profundidad del sistema.
Mientras la temperatura disminuye, la fraccion molar de CO2 aumenta debido a la
condensacion del vapor de agua.

= La distribucion de la fase gas dentro del sistema estd controlada por la
permeabilidad y sobrepresurizacion. Permeabilidad: Debido a las caracteristicas
topogréficas del Tacanda, cuando no existe la presencia de un conducto mas
permeable con respeto al horizonte volcanico, no se observan fases gaseosas
debajo del domo SA. Sobrepresurizacion: Niveles de sobrepresurizacion ligeros
no generan tasas de inyeccién bastante altas para oponerse a la recarga. Por lo
tanto, el fluido profundo no logra subir en el conducto.

= La magnitud de la saturacion en gas esta controlada por la fraccion molar de CO>
del fluido profundo. Mientras la concentracién de CO2 disminuye, el sistema se
satura menos en gas con respeto a la fase acuosa.

= El aumento de la actividad volcanica se detecta en el domo SA relacionado con
un aumento significativo del flujo de gas total, mientras que, el flujo de gas total
en los manantiales no sufre de una aumentacion notable. Por lo anterior, es
necesario el monitoreo del volcdn mediante la instalacion de una estacion de

medicion de flujo continuo de COx.

Por otro lado, el presente trabajo proporciond informacion base que abre la posibilidad a
realizar explotacion geotérmica. Como resultado del modelo, se pudo clasificar el sistema
hidrotermal del Tacana en la categoria ‘dominado por agua con vapor’, que Se caracteriza

por:
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= Una fase liquida presurizada como fase dominante, y presencia de vapor en baja
cantidad. La fase liquida presenta temperaturas hasta 250°C. Este fluido bifésico
se encuentra en el reservorio dentro del horizonte volcanico.

= Unaalta salinidad (8 g kg de fluido), la cual puede generar dafios materiales por
corrosion y precipitacion de minerales.

= La ausencia de un horizonte impermeable que sella el reservorio y permite
mantener las condiciones de presion — temperatura del fluido adecuadas para la

explotacion geotérmica.

Mas del 90% de los sistemas explotados para producir electricidad son de tipo ‘dominado
por agua con vapor’. No obstante, para que este tipo de sistema sea econémicamente
viable, es necesario realizar reinyecciones del agua extraida. En el caso del Tacana, se
simul6 una sobrepresurizacion 40% Yy auln si este resultado puede variar dado que nuestro
modelo no es una solucion Unica, es importante tomar en cuenta este factor antes de iniciar
una explotacion geotérmica por los problemas que puede causar una alta

sobrepresurizacion.

En la actualidad, la explotacion geotérmica se expande mas alla del reservorio permeable
convencional en el cual el flujo de calor ocurre de manera conductiva. El desarrollo de
nuevas tecnologias permite explotar reservorios impermeables como rocas cristalinas, en
las cuales el flujo de calor ocurre de manera conductiva (Brown et al., 1999). El
basamento del Tacana hace parte de estos nuevos tipos de reservorios y, de igual manera,
podria ser una fuente de energia térmica. Sin embargo, su explotacion requiere nuevas

técnicas significativamente mas costosas que la explotacion de un sistema clasico.
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